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Extended abstract 
The advent of satellite altimetry over the past decades has allowed global observation 
of the ocean with unique spatial and temporal coverage. These satellite data have had a 
profound impact on studies of the Southern Ocean, which is less well understood than 
other major oceans in the world. To allow the full exploitation of altimetric observations, 
any high frequency contribution has to be correctly accounted for. 
Tidal effects are the major component of the sea surface variability at high frequen-
cies. Most of the ocean tide models are now consistent in the deep ocean at the centimetre 
level (LE PROVOST (2001)). The challenges for the new ocean tide models are to provide 
accurate solutions in shelf and coastal areas and at high latitudes, and especially beneath 
ice shelves, where large discrepancies between models still remain. The accurate know-
ledge of the barotropic response of the ocean to the atmospheric forcing comes within 
the same scope of altimeter data investigation. 
The accuracy of high-frequency models depends essentially on the bathymetry, the 
model forcing terms and the temporal and spatial discretization of the model equations. 
With the aim of better characterizing the elevations due to high-frequency forcing, of 
better understanding the ocean model dynamics generated via these processes in the 
Southern Ocean region, especially beneath ice shelves, and of studying the impact of 
high-frequency dynamics on biological processes, we have put in place a regional model-
ling study in the Southern Ocean. This region displays various geographical configura-
tions : large plateaus open to the ocean, coastal areas, and the Amery Ice Shelf (AIS) 
cavity. 
This extended thesis abstract is composed of four main parts. The first one comprises 
a description of the region of study, its ocean circulation features, and a description of 
the main tools used for the scientific approach, which are the model and the altimetric 
measurements. In the second chapter, we describe the data used for the model validation, 
the methods used for the bathymetry griding around the Kerguelen Islands and beneath 
the Amery Ice Shelf, and we validate the barotropic models. In the third chapter, we exa-
mine the outputs of the model : (1) the tidal elevation and velocity distribution, the tidal 
energy budget, (2) the atmospheric forced barotropic circulation, its transport, and the 
modes of variability of the elevations, (3) and the influence of high-frequency dynamics on 
the Kerguelen phytoplanktonic bloom development. The last chapter is dedicated to the 
altimetric data study. The regional models are first used as indicators to define regions 
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of internal tide generation, and then as corrections to evaluate their impact on the alti- 
metric data variability, and to study the corrected data in coastal areas and over the AIS. 
-o0o- 
In the first section, we briefly describe the oceanographic expeditions which have al-
lowed us to better understand the Southern Ocean. It ends with a discussion on recent 
advents to observe this ocean : the WOCE program, ARGO data, and altimetric data 
accompanied by improvements in modelling. We then describe the geographical features 
of the region of study : the French Southern and Antarctica Lands, Heard and McDonald 
Islands, the Kerguelen Plateau, the Antarctica Plateau and the Amery Ice Self (Fig. 1.2). 
Then, we present a description of the general horizontal and thermohaline circulation 
of the Southern Ocean, and refine this description in the Southern Indian Ocean. We 
describe the frontal structure of the Southern Ocean and its different water masses. This 
section is important in order to have a global overview of the Southern Ocean characte-
ristics. It will very useful for the work described in section 3.2. 
In the next section we describe the MOG2D/T-UGOm finite element hydrodynamic 
model which is used to compute the barotropic dynamics of the Southern Ocean. This 
model is a time-stepping and non-linear model derived from LYNCH et GRAY (1979). It 
computes the sea level and ocean currents in response to tides and atmospheric forcing 
by solving the momentum and shallow water equations (Eq. 1.4 and 1.6) on a finite 
element mesh. This space discretization allows the mesh to be larger in the deep ocean 
and the resolution to be increased in coastal regions and in regions of strong bathyme-
tric gradients (Fig. 1.6, 1.7). The criterion for the spatial resolution is directly linked 
with the bathymetry, its gradient and the wavelength of the waves to be solved (Eq. 
1.7, 1.8, LE PROVOST et VINCENT (1986)). The forcing term for the tides is modelled 
by equation 1.12, and the forcing terms for the atmospheric pressure and the winds are 
modelled using equation 1.13 and 1.14 respectively. The dissipation terms modelled in 
MOG2D/T-UGOm are the horizontal viscosity, the friction, the dissipation in the mixed 
layer and the dissipation of energy through baroclinic tides generation (section 1.3.5). 
Next, we discuss the general concepts of altimetry. We describe the various correc-
tions that have to be applied to altimetric data : dry and wet troposphere corrections, 
ionosphere correction, geoid removal, tides and atmospheric effect corrections. We ex-
plain the different problems found using altimetric data in coastal areas and over ice 
regions. These problems are mainly due to inaccuracy of high-frequency models in these 
regions, to the contamination of altimeter measurements in coastal regions due to the 
spatial footprint of the radiometer and the altimeter, providing less accurate ionosphere 
and troposphere corrections. 
-o0o- 
The data which have been used for the validation are in situ elevation data, in situ 
current meter measurements, and altimetric elevation data. The in situ elevation data 
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comprise coastal tide gauges, moorings a.nd GPS measurements. They have been pro-
vided by the ROSAME network, the French Navy (SHOM), the Australian Antarctic 
Data. Center and the Republic of China, and the University of Tasmania. The type of 
instruments, its position, its record length and its source are listed in Table 2.1. The in 
situ current measurements are composed of nine one-year length instruments positioned 
at the AIS front as part of the AMISOR project, and two one-year length instruments 
containing 46 records each which have been deployed on the Kerguelen Plateau and 
its shelf-break during the KEOPS cruise (Fig. 2.2). Along track Topex-Poseidon (T-P) 
and Jason-1 altimetric elevations have been extracted using the X-track data proces-
sing (RoBLou et al. (2006)). They have been interpolated onto the cross-over points to 
increase the temporal resolution and allow the harmonic analysis of the time series to 
compute the tidal components. We explain the method used for the data analysis. The 
harmonic analysis is used for long period time records, as the Rayleigh criteria (Section 
2.2.3.2) is ensured. When the sea level records are too short for the principal components 
to be separated (for example, some of the GPS data are only 5 days in length), we use 
the admittance method to compute the amplitudes and phases of the tidal components 
(Mum( et CARTWRIGHT (1966)). 
Bathymetry represents a significant source of error in ocean tide modelling. Thus, 
an important preliminary study has been done for bathymetry griding. In coastal areas, 
small errors in the bathymetry can induce large errors in the tidal solutions. Around the 
Kerguelen Islands we realized that the GEBCO bathymetry used for the modelling was 
inaccurate and especially in Morbihan Bay. We used bathymetric data available from 
SHOM (Fig. 2.4, left). These data have been interpolated onto the GEBCO grid using 
an interpolation based on a finite element mesh in order to keep the exact position of the 
observations. Beneath the AIS, the GEBCO grid and the shoreline are very inaccurate. 
To re-grid the bathymetry in this region, we refined the method already used by HEMER 
et al. (2006) to overcome to the lack of bathymetric data in the southern part of the AIS. 
We have used a new grounding line definition, which is more consistent with GPS mea-
surements (Fig. 2.5), new bathymetric data and a higher resolution tidal model. We have 
thus re-gridded 10 bathymetry datasets beneath the AIS, each with different mean water 
column thickness (GALT0N-FENzi et al. (2008)). Each of these bathymetry datasets has 
been tested to compute the tides beneath the AIS, and to observe which elevation (mean 
water column thickness) provided the best match (in a least squares sense) to the tidal 
model solutions. 
In the next section, we first underline the contribution of the new bathymetry around 
the Kerguelen Islands to better represent the tides there. Improvements are observed for 
the main components and especially for the semi-diurnal ones : after having improved 
the bathymetry, we reduce the RMS amplitude differences between the model and the 
Port-aux-Francais tide gauge by 3 cm and the phase lags by 50 0  for the M2 component. 
These improvements reveal a better modelling of tidal propagation in the Morbihan Bay 
region using the new bathymetry (Fig 2.7). We then test the 10 bathymetric grids be-
neath the AIS. We found that the one which best fits the elevation in the AIS region 
is the one with a 357 rn mean water column thickness (GALT0N-FENzi et al. (2008)). 
Comparisons between modelled tidal ellipses and observed ellipses show good agreement 
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for the orientation, the phase and the eccentricity of the ellipses. We find differences for 
the amplitudes, especially on the Kerguelen Plateau. These differences are mainly due to 
errors in the bathymetry. By comparing transport rather than tidal velocities and then 
by taking into account the bathymetry errors, we find good results between the model 
and the observations. We finally compare our tidal solutions • to the Fprevious ES2004 ; 
TPX07.0, GOT4.7 ; CADA00.10 and CATS02.01 models. These comparisons show the 
improvements of our regional modelling in coastal areas and beneath the AIS, and its 
ability to provide more accurate solutions in the open ocean (MARALDI et al. (2007)). 
We test two different atmospheric surface forcing fields available from the European 
Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF). The first one has a 6h and 1/2° 
grid resolution. The second one has a 3h and 1/4° grid resolution. Dynamic atmospheric 
forced solutions show better agreement with the data than the approximation of the 
inverse barometer (TB) effect. This is due to dynamical effects induced by wind forcing. 
The high resolution forcing fields give better results than the 6h and 1/2° fields, due to 
a better oceanic response of these forcings between 0.5 and 3 days (see the example of 
the Kerguelen tide gauge, Fig. 2.13). In the model, there are no wind effects applied on 
the mesh nodes where we have specified them as ice. The seasonal ice distribution was 
modelled on a characteristic year. We have tested various seasonal ice covered scenarios 
(depending on the percentage of year coverage of ice), and we have not found differences 
in the results by comparing the model with the Antarctic tide gauges. Comparisons 
with global MOG2D/T-UGOm models forced with the 6h and 1/2° fields (CARRLRE 
et LYAFtD. (2003)) and the 3h and 1/4° fields show the improvements of our regional 
model in coastal areas (Table 2.7, Fig. 2.16). These improvements are largely due to our 
new bathymetry (Kerguelen and Antarctic tide gauges), the high resolution forcing fields 
and our high resolution mesh ; especially in coastal areas. Furthermore, FFT analysis of 
2-minute sampling moorings in the Bay of Morbihan show a clear signal at 4.2h which 
is due to a seiche in the bay. Our regional model reproduces this process well, while the 
global model does not, mainly due to its lower spatial resolution. 
We have thus put in place and validated barotropic regional models in response to 
tides and atmospheric forcing. These models offer a better representation of the ocean to 
these forcings than global models, especially in coastal areas and beneath the AIS. The 
next chapter focuses on the study of the model outputs. 
-o0o- 
The final tidal model simulates five semi diurnal (M2 , S2, K2, N2, 2N2 ), four diur-
nal (K1, 01, (21, Pi), and three long period (Mf ; Mm, 11/11m) tidal constituents. The 
simulation is run for one year so that each constituent can be clearly separated when 
computing the harmonic analysis. The tidal elevations prescribed at the open boundaries 
and tidal loading effects are extracted from the FES2004 solution. The aim of this section 
is to examine and understand the tidal dynamics in the study region. We first compu-
ted the variability of the tidal amplitudes (Fig. 3.1). We find larger variability in the 
southern part of the region and to the east of the Kerguelen Plateau. This distribution 
is mainly explained with the four main tidal component distribution which explained 
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the major part of the elevation variability (LE PROVOST (2001)). The M2 distribution 
is dominated by two amphidromic points (one situated at the North-West Kerguelen 
Islands and the other one situated at the West of the AIS) and the S2 distribution is 
dominated by an amphidromic point along the Antarctica coast. The distribution of the 
diurnal components is very different with one of the semi-diurnal components ; in the 
Southern part of the region, these components are dominant. We then describe the M2 
and K1 ellipse distributions in coastal areas, over the Northern Kerguelen Plateau, and 
along strong bathymetry gradients. K 1 velocity amplitudes are globally smaller than the 
M2 ones. Both of them are very much influenced by the bathymetry (Fig. 3.3). The tidal 
residual currents are also strongly influenced by the bathymetry shown (Fig. 3.4). Then 
we compute the mean tidal energy budget. Astronomical inputs and loading effects are 
balanced with pressure momentum, bottom friction dissipation, viscosity dissipations 
and dissipation due to internal tide generation (Eq. 3.4). The energy budget is nearly 
closed which proves the consistency of the model (Tab. 3.1). The dominant process for 
barotropic tide dissipation in the Southern Indian Ocean region is the internal tide ge-
neration as already been noted by LYARD et al. (2006). We finally compute the spectral 
energy budget to distinguish the specific contribution between tidal constituents (Tab. 
3.2). We average the energy equation in time (over the one year simulation period) to 
free ourself from the non linearity of tides. From the global and spectral energy budget, 
it can be seen that M2 represents more than 80% of the energy in the Southern Indian 
Ocean, and its energy is mainly dissipated along the Kerguelen Plateau (KP) break. 
By studying the potential vorticity gradients, KOBLINSKY (1990) showed that the 
Southern Ocean (SO) is the ocean with the most barotropic response to wind forcing. 
Moreover, the SO is less stratified (OLBERs et al. (2004)), its circulation is thus largely 
controlled by the bathymetry. In the Southern Indian Ocean, the KP acts as a bathy-
metric barrier for the zonal circulation of the Antarctic Circumpolar Current (ACC). 
Barotropic modelling is then a precious tool to better understand interactions between 
ACC dynamics and the bathymetry, and in particular to determine pathways used by 
the ACC in this region. In this section we study the regional barotropic model in res-
ponse to atmospheric forcing from January 2001 to December 2005. We used parameters 
defined in section 2.4. Open boundary velocities are forced using velocities from the glo-
bal model run during this thesis. To quantify the inverse barometer effect, we have also 
run a pressure-only forced regional simulation, with velocities derived from only an at-
mospheric pressure forced global simulation at the open boundaries. The high resolution 
mesh allows us to provide a fine description of the barotropic circulation and to better 
understand the interactions between the ACC and the Kerguelen Plateau (KP) (one flow 
between the Kerguelen and Amsterdam Islands, one into the Fawn Trough and one into 
the Princess Elisabeth Trough). We also see the ACC, confined over the Antarctic Pla-
teau. At 53°E, we see the easternmost extension of the Weddell Gyre (FRAM GROUP 
(1991) ; PARK et GAMBERONI (1995)). In the South West of the region we also see the 
western extension of a cyclonic gyre (BINDoFF et al. (2000) ; McCARTNEY et DONO-
HUE (2007)). Circulation features obtained with our model are also seen with the mean 
dynamic topography (RIO et HERNANDEZ (2004)) and the ORCA025.G70 simulation 
(MADEc et al. (1998)), which both contain the barotropic and baroclinic components. 
The ACC transport is analysed. We find a 36 Sy transport which is very similar with the 
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mean ACC transport from barotropic models (VNIER et al. (2005)). Variability of the 
ACC transport is essentially barotropic (PARK et al. (1989) ; HUGHES et al. (1999)). We 
have computed the variability of its branches flowing into the Fawn Trough. By filtering 
this transport below 20 days, we find a clear correlation with the Southern Annular Mode 
(SAM). Sea level variability is also studied. Its variability is mainly due to atmospheric 
pressure, except around the Kerguelen Islands and in the Australian-Antarctic Basin 
where there is a barotropic resonance mode in response to the wind fluctuations. For a 
more detailed analysis of barotropic elevation variability, we have applied the EOF (Em-
pirical Orthogonal Functions) method to separate the main modes of variability. The first 
mode (Fig. 3.12, left) represents more than 50% of the total variability and is trapped on 
the Antarctic shelf. In the North of the study region, the circulation is influenced by the 
KP, and the second EOF mode (16% of the variability) is a balance between the Enderby 
Basin and the Australian-Antarctic Basin balanced across the KP. We have computed 
the coherence spectra between the model elevations, the atmospheric pressure, the wind 
stress (T) and the wind stress curl (curl ) to examine the forcing impact (Fig. 3.14). 
We have applied the method to clearly see the different frequency bands of the forcing. 
In particular, over the Northern KP, we clearly see that high frequencies are forced by 
T and curlT. For lower frequencies, elevations are mainly forced with curb- , confirming 
previous observations in this area (MEREDITH et HUGHES (2004)). 
We use regional barotropic models to study a phytoplankton bloom which appears 
every year during the austral spring/summer in the Northern KP region. The Kerguelen 
Ocean and Plateau compared Study (KEOPS) showed that an increase in subsurface iron 
coming up from the seafloor through vertical mixing was responsible for the observed 
increase in chlorophyll-a above the plateau. We demonstrate that the bloom pattern is 
not a simple increase of biomass over shallow water : it is strongly influenced by the 
bathymetry and its spatial extent controlled by strong currents around the plateau. We 
focus on lateral mixing processes to explain the particular shape of the bloom. We use the 
SMAGORINSKY (1963) formula to estimate and map fields of lateral mixing time scales 
(T) due to barotropic tidal currents, barotropic atmospheric forced currents, Ekman ve-
locities and geostrophic velocities. Results show that short time scale mixing is strongly 
influenced by the tides while the other processes have minor influences. Comparisons of 
7 and satellite chlorophyll-a images show that the spatial pattern of the bloom seems 
to be delimited by a barrier of high lateral mixing that is essentially due to tides. We 
have found that 90% of the high chlorophyll-a concentration data are contained in areas 
where T is greater than 6 days. Figure 3.23 highlights the fact that the contour is closer 
to the southernmost extension than coutours of the inverse bathymetric gradient. This 
emphasises the role played by the tides over the KP in supplying iron to the phytoplank-
ton and containing the horizontal shape of the bloom. This is one of the first times such 
a link has been demonstrated, which has implications for the study of iron advection in 
the ocean. 
In this part of the thesis we use the barotropic models to analyse altimeter data. We 
use the tidal model as an indicator to define regions of internal tide generation and also 
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to correct altimetric data from high frequency aliased processes in coastal areas and over 
the AIS. 
To quantify the contribution of regional barotropic models in coastal areas, we have 
focused our study on the Kerguelen Islands which are the only ones crossed by the T-P 
tracks. The regional tidal corrections reduce the variability for the coastal measurements, 
but the global and regional corrections are of the same order in the open ocean. In part 
2 we have shown that the higher differences between the two models were in the Bay of 
Morbihan, but we do not have valid data, there. We hope that future altimeter missions 
dedicated to coastal observations will provide useful measurements to aid improvement. 
The regional atmospheric forced model reduced the variability from -0.1 cm to 0.6 cm 
compared to the global model (Fig. 4.2 left). Finally, the altimeter data variability is 
reduced between 50% and 85% when using the regional models. We have estimated the 
contribution of the data processing to recover data in coastal areas. By comparing the 
number of data from X-track and AVIS() ; we see that we obtain more data and they 
are nearer from the coast (Fig. 4.2). To verify the quality of these data, we have compu-
ted the RMS between the altimetric corrected data and the Kerguelen tide gauge data. 
We find lower RMS for the X-track data (Fig. 4.3) due to a better de-aliasing of high 
frequency processes (Fig. 4.4). By correlating the altimeter data with the tide gauge 
data, we have highlighted high correlation over the Southern Kerguelen Islands Plateau. 
This area seems to be delimited by the Polar Front from PARK et CHARRIAUD (1998). 
We have also used the uncorrected altimeter data to confirm that the total transport 
(baroclinic + barotropic) through the Fawn Trough is correlated with the Southern An-
nualr Mode (SAM) index (Fig. 4.7). The corrected data could be useful for the TRACK 
campaign which will measure currents and CTD profiles in this region. 
The barotropic tidal model is used to examine areas of possible M2 internal tide ge-
neration in the Kerguelen Plateau region. Barotropic energy flux and maps of wave drag 
dissipation are computed (Fig. 4.8, right). The results suggest important conversion of 
barotropic energy into baroclinic tide generation over the northern Kerguelen Plateau 
break. This is confirmed with theoretical criteria combining ocean stratification, tidal 
forcing frequency and bathymetric gradients (Fig. 4.9). The sea surface height signa-
tures of time coherent internal tides are studied using Topex-Poseidon and Jason-1 data, 
where ascending altimeter tracks cross nearly perpendicularly to the Eastern and Wes-
tern plateau breaks. We clearly see oscillations in the water column of a few centimetres 
associated with internal tides propagating away from the plateau over a several hundred 
km distance with a 110 km wavelength (Fig. 4.11). The signal is interfered with a mesos-
cale activity signal when arriving into the ACC area. We finally estimate the barotropic 
tidal power converted through the internal tide generation process from altimetry (Eq. 
4.5). We find a coherent value with the barotropic model parameterization estimation, 
which is also in good agreement with global internal tide model estimates. 
Finally we have used the tidal models to correct ENVISAT altimetrie data over the 
AIS. The tides have been predicted using a method based on the SCHUREMAN (1958) 
formulae. We have also added shelf-flowing velocities (YOUNG et HYLAND (2002)) to 
correct for advection of small topographic features (Fig. 4.14). We use an altimetric 
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data processing scheme dedicated for ice shelves (LEcRgsY et al. (2006)). We have first 
quantified the contribution of different tidal models to reduce the variability at ENVISAT 
cross-over points. Our model covers the full AIS area., in contrast to the FES2004 global 
solution. The comparison of corrected data. with T-UGOm and with CATS shows our 
model has the lowest rms variability at cross-overs (Fig. 4.16, at the middle, at the 
bottom). The tidal loadings used by the data processing are derived from the FES2004 
solution. As this solution is not accurate beneath the AIS and it does not cover all of the 
shelf area, we can expect the loading will not be adequately represented in this region. 
The Earth reacts quasi-linearly to the sea level variations (LLusEs et al : (2001)). We have 
thus tried to find a multiplicative coefficient (CEC) which could be used to represent tidal 
loading effects, by minimising the altimeter data variability. We find a coefficient of 0.91 
for T-UGOm and of 0.88 for CATS. The CATS value is very surprisingly as the loading 
effects can contribute to more than 10% of the total elevations (FRANCIS et MAZZEGA 
(1990)). We have made several tests to determine the best processing (methods and 
corrections) to reduce even more the variability. They are : 
height without any correction 
Hg 	geographical correction 
Hge 	geographical and echo shape corrections 
A 	no physical correction 
B/B' T-UG0m/CATS correction 
C/C' B/B' + inverse barometer effects correction 
D/D' B/B' + elevations due to atmospheric forcing correction 
E/E' D/D' + flowing velocity correction 
We clearly see that the geographical and echo shape corrections, and also tidal at-
mospheric corrections, are important to reduce the variability. However, the correction 
from flowing velocities only reduces the variability when we do not apply the echo shape 
correction. B' is better than B. But comparisons with GPS measurements (at location 
G2A on the AIS) let us quantify the better quality of our model. Moreover, C and D 
give better results than C' and D'. We have found that this was due to the S2 solution of 
CATS. We have finally computed trends in altimeter height on the AIS using the D test 
and geographical and echo shape corrections. The determined trend indicates a thinning 
of some 10 cm/yr on the AIS over its central part during the ENVISAT period (cycles 
10-60; 2002-2008). 
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Introduction 
L'ocean Austral occupe un role primordial dans le systeme climatique de notre Terre 
et constitue un maillon essentiel de la circulation oceanique globale. C'est dans cet ocean 
que s'effectuent l'essentiel des echanges d'eau et de chaleur avec les oceans voisins et 
l'atmosphere. Representant 20% de la surface oceanique mondiale, l'ocean Austral est le 
seul ocean du globe a circuler de maniere ininterrompue autour d'un continent, le conti-
nent Antarctique. II relie et interagit avec tous les autres principaux bassins oceaniques : 
l'ocean Atlantique, l'ocean Indien et l'ocean Pacifique. Cette connexion est etablie par 
le Courant Circumpolaire Antarctique qui s'ecoule d'Ouest en Est sur une distance de 
21000 km, et transporte plus de 130 millions de metres cubes d'eau par seconde. Region 
oceanique tres vaste, l'ocean Austral reste pourtant le moms connu de la planete. Compte 
tenu de son isolement geographique et des conditions climatiques hostiles qui y regnent, ii 
est extremement pauvre en observations in situ. L'avenement de l'observation des oceans 
depuis l'espace ces dernieres decennies, et en particulier les mesures des elevations de sur-
face par les radars altimetriques, ont permis d'observer l'ocean global avec des couver-
tures spatiales et temporelles uniques. Ces donnees sont done d'une tres grande richesse 
pour l'etude de l'ocean Austral. 
Pour permettre une exploitation precise des observations altimetriques, la contribu-
tion de la maree, et, plus generalement, l'ensemble de la dynamique haute frequence de 
l'ocean doit en etre prealablement corrigee. Les marees sont la contribution majeure du 
signal oceanique, que ce soit dans l'ocean du large ou dans les regions moms profondes. 
Une bonne connaissance des elevations de maree est done primordiale Si nous voulons 
ameliorer notre connaissance des variations du niveau de la mer observees par l'altimetrie 
radar. La pertinence des solutions globales de mar& oceaniques a sans cesse ete amelioree 
ces dernieres decennies avec l'assimilation de donnees altimetriques dans les modeles, et 
la precision de ces solutions est aujourd'hui centimetrique dans les regions hauturieres 
(LEFLvRE et al. (2002)). Neanmoins, cette precision se degrade dans les zones cOtieres, 
dans les regions a fort gradient bathymetriques (erreurs superieures a 6 Cill, LE PROVOST 
(2001)) et egalement dans les regions de fortes latitudes ou de grandes disparites entre 
les differents modeles subsistent. Dans ces regions, les erreurs sont principalement dues 
au manque d'observations a assimiler, qu'elles soient in situ ou satellitales, avec l'absence 
de couverture des satellites Topex-PoseIdon et Jason au dela de la latitude 66'S. Elles 
sont egalement dues aux incertitudes dans la bathymetrie aux tres hautes latitudes et 
notamment sous les plates-formes de glace permanente oii les mesures de bathymetrie 
sont particulierement rares. 
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La. connaissance precise de la reponse haute frequence de l'ocean aux forcages at-
mospheriques s'inscrit dans la meme optique que la connaissance de la maree, puis-
qu'elle doit etre corrigee, elle aussi, des mesures altimetriques. Ces effets sont respon-
sables, apres la. mark, de la majeure partie de là variabilite de la surface des oceans. 
us sont caracterises par la reponse statique de l'ocean h là pression atmospherique, qui 
pent etre representee par l'approximation du barometre inverse, par la reponse non-
isostatique a là pression atmospherique, et par l'action du vent, qui, en redistribuant 
l'energie dans l'ocean, genere une reponse dynamique. Si la reponse statique est unique-
ment liee h. la qualite des forcages, les effets non-isostatiques et dynamiques sont, quant 
eux, tres dependant de l'aptitude du modele a. bien reproduire ces effets. La modelisation 
de la reponse aux forcages meteorologiques est confrontee aux memes difficultes que la 
modelisation de la mark en zone cohere, sur les forts gradients bathymetriques, et dans 
les regions de forte latitude. A ces difficult& s'ajoutent aussi les erreurs dues aux forcages 
atmospheriques utilises. 
La precision des modeles de la dynamique haute frequence depend donc essentielle-
ment de la bathymetrie et des forcages utilises. Elle depend egalement de la discretisation 
spatiale et temporelle des equations physiques. La modelisation regionale permet d'ac-
croitre la resolution et ainsi d'ameliorer la reponse de l'ocean aux forcages mis en jeu 
(maree, impact du vent et de la pression atmospherique) en milieu cotier et dans l'ocean 
du large. Dans l'ocean Austral, elle autorise egalement de mieux acceder a la multitude 
de processus oceaniques aux echelles spatio-temporelles tres diverses qui siegent dans les 
regions cOtieres, sur les plateaux, on aux abords des cavites oceaniques formees par les 
plates-formes de glace antarctiques. De plus, elle permet de caracteriser la circulation 
oceanique plus finement, de determiner l'infinence de la circulation regionale sur la circu-
lation a plus grande echelle et vice-versa, d'evaluer les interactions entre les plates-formes 
de glace et l'ocean du large, on encore de comprendre comment la dynamique locale pent 
exercer un contrOle sur les processus biologiques. 
C'est dans l'optique de mieux caracteriser les elevations dues aux forcages hautes 
frequences, les forcages astronomiques et atmospheriques, de mieux comprendre la dy-
namique engendree par ces processus dans les regions australes et en particulier sous les 
plates-formes de glace, ou encore d'etudier l'impact de la dynamique haute frequence sur 
certains processus biologiques que nous avons mis en place une modelisation regionale 
clans l'ocean Austral. La region etudiee est la partie indienne de l'ocean Austral. Cette 
region presente une diversite de configurations geographiques interessante. Elle est ainsi 
composee de bassins oceaniques profonds que constituent les bassins de Crozet, d'En-
derby et le bassin Antarctique Australien, de regions de plateaux largement ouverts sur 
le large, comme le plateau de Kerguelen, qui agit comme une barriere topographique au 
sein de l'ocean Austral, et le plateau continental Antarctique, de regions cOtieres formees 
par les Iles des Terres Australes et Antarctique Francaise et par la cote Antarctique, et 
de la cavite oceanique de la plate-forme de glace d'Amery formee par l'ecoulement des 
glaciers Lambert, Fisher et Mellor dans rocean. Bien que l'ocean Austral ne beneficie 
que de tres peu d'observations in situ, la region etudiee est l'une des seules an sein de 
cet ocean h disposer d'une reseau d'observation in situ de donnees d'elevations. 
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Introduction 
Ce manuscrit s'articule en quatre parties. La premiere partie comprend une descrip-
tion detaillee de la region etudiee, de la circulation dans l'ocean Austral et plus parti-
culierement dans sa region Indienne, et des outils utilises tout au long de la demarche 
scientifique. Les approches etant basees a. la fois sur la modelisation nurnerique et l'ana-
lyse des observations satellitales du niveau de la mer, nous commencerons par une des-
cription globale du modele utilise, le modele MOG2D/TUGOrn, ses equations, leur 
discretisation, et ses forcages. Nous presenterons ensuite le principe de fonctionnement 
de la mesure altimetrique et les difficultes techniques qu'elle presente en region cOtiere 
et sur les plates-formes de glace. Dans la deuxieme partie, nous presenterons les donnees 
utilisees pour la validation du modele, les methodes employees pour les analyser les sor-
ties du modele, et les donnees et techniques appliquees pour redefinir la bathymetrie 
utilisee pour la modelisation dans les regions cotieres et sous la plate-forme de glace 
d'Amery. Nous validerons ensuite les modeles en reponse h la maree et aux forcages 
atmospheriques. La troisieme partie sera consacree h l'etude des sorties de modeles, 
leur elevations, leur courants, et plus generalement la dynamique haute frequence de la 
region d'etude et de son impact sur le developpement de la chlorophylle sur la partie 
Nord du plateau Kerguelen. Enfin, la quatrieme partie mettra en evidence l'apport des 
modelisations regionales pour l'etude des signaux altimetriques. Nous y etudierons la 
signature de surface de la maree interne en utilisant les modeles comme indicateurs, puis 
nous utiliserons les modeles en tant que corrections de la dynamique haute frequence pour 
etudier les signaux residuels altimetriques en regions cotiere et sur la plate-forme de glace 
d'Amery. Pour terminer, nous tirerons les conclusions de cette etude et presenterons les 




Liste des principaux sigles utilises 
AABVV 	Antarctic Bottom Water 
AAIW 	Antarctic Intermediate Water 
AASW 	Antarctic Surface Water 
ACC 	Antarctic Circumpolar Current (Courant Antarctique Circumpolaire) 
ACDP 	Acoustic Doppler Current Profiler 
AIS 	Amery Ice Shelf (plate-forme de glace d'Amery) 
AHG 	Anomalie de Hauteur de Glace 
AMISOR AMery Ice Shelf Ocean Research 
BI 	Barometre Inverse 
BROKE Baseline Research on Oceanography Krill and the Environment 
CDW 	Circumpolar Deep Water 
CFL 	Courant-Friedrichs-Levy 
CTOH 	Centre de Topographie des Oceans et de l'Hydrosphere 
ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts 
EOF 	Empirical Orthogonal Functions 
FES 	Finite Element Solution 
FRAM 	Fine Resolution Antarctic Model 
IBD 	Inverse Barometer 
IBD 	Inverse Barometer Departure 
KEOPS Kerguelen Plateau and Ocean comPared Study 
MODIS 	MODerate Resolution Imaging Spectroradiometer 
PF 	Polar Front (Front Polaire) 
SAF 	SubAntarctic Front (Front Subantarctique) 
SAM 	Southern Annular Mode 
SAMW SubAntarctic Mode Water 
SAR 	Synthetic Aperture Radar 
SeaWiFS Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor 
SSH 	Sea Surface Height 
STF 	SubTropical Front (Front Subtropical) 
TAAF 	Terres Australes et Antarctiques Francaises 
WOCE 	World Ocean Circulation Experiment 
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1.1. Un peu d'Histoire-Geographie 
1.1 Un peu d'Histoire-Geographie 
1.1.1 A la decouverte de l'ocean Austral 
De par sa position geographique et de son environnement hostile, l'ocean Austral 
a longtemps ete mis a Pecart des grandes explorations. En dehors des incursions de 
Sir Francis Drake en 1578 dans le detroit qui porte aujourd'hui son nom et d'Abel 
Tasman en 1642, l'ocean n'a ete penetre que vers 1770. Cette periode vit les explorations 
presque simultanees du Malouin Marion-Dufresne accompagne de Crozet (1771-1772) qui 
decouvrit l'archipel du meme nom, du Quimperois Kerguelen de Tremarec (1771-1773) 
qui decouvrit les lies de la Desolation qui portent aujourd'hui son nom et de James Cook 
(1772-1775) dont l'expedition avait pour but la recherche du continent austral. Lors de 
son voyage circumpolaire, Cook fit une incursion jusqu'a 7110'S sans rencontrer la terre 
et conclut ainsi sur l'inexistence de la mythique Terra Australis. 
La decouverte, en 1819, de l'archipel des Shetland du Sud pas le baleinier Smith rendit 
l'espoir de trouver un continent austral. Les expeditions furent nombreuses de 1820 a 1845 
et permirent de mieux connaitre les limites du continent : expedition de Weddell en 1823, 
explorations et levees cartographiques de Dumont D'Urville de 1837 a 1840, ou encore 
expedition de l'Anglais Ross de 1839 a 1843. Une fois l'existence du continent assuree, ses 
limites reconnues grossierement et son manque de ressources constate, rocean Austral fut 
a nouveau delaisse. Les premieres observations hydrologiques de Pocean furent realisees 
lors des expeditions des navires anglais Challenger en 1873-1874 et Discovery en 1875- 
1876. Des lors l'ocean Austral n'a eut de cesse d'être frequente par les scientifiques. 
La connaissance de l'hydrologie australe debuta alors vraiment dans la premiere 
moitie du XX' siècle avec les expeditions britanniques du Discovery I et du Discovery 
II sous l'egide du Discovery Committee qui ont couvertes la majeure partie de l'ocean 
circumpolaire. En 1957, l'Annee Geophysique Internationale contribua largement aux 
recherches oceanographiques dans l'ocean Austral avec notamment la realisation de 52 
voyages du navire americain Eltanin (1962-1972). Les observations realisees a bord ont 
permis la publication d'un atlas de rocean Austral qui fournit des cartes des principales 
proprietes hydrologiques (temperature, salinite et oxygene) a differentes profondeurs. 
De nos jours, l'ocean Austral fait l'objet de toutes les attentions et l'on ne compte 
plus le nombre de pays impliques dans la recherche oceanographique australe. Le projet 
international WOCE (World Ocean Circulation Experiment) lance en 1990 a largement 
contribue a augmenter le nombre d'observations in situ dans l'ocean global. Cependant, 
l'ocean Austral reste peu observe par les navires oceanographiques du fait de son hosti-
lite, et il est meme inexplore pendant les periodes hivernales. La mise en place du projet 
ARGO, en 1999, a permis de palier a la mauvaise couverture spatio-temporelle des ob-
servations in situ dans les regions de cet ocean non couvertes par la glace (Fig. 1.1). 
Par ailleurs, la mise a disposition de satellites pour l'observation des oceans ii y a une 
vingtaine d'annee a permis de mieux caracteriser la circulation generale de rocean Aus-
tral, ses principales caracteristiques, son activite meso-echelle et ses differents modes de 
variabilite. L'arrivee de l'altimetrie s'est accompagnee d'une amelioration des moyens de 
calcul et de stockage informatique permettant le developpement de modeles numeriques 
de plus en plus puissants et, par consequent, des etudes quadridimensionnelles de plus 
en plus realistes. 
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FIG. 1.1 - Evolution des observations in situ dans l'ocean Austral. A gauche : traces de 
bateau dans l'ocean Austral dont les campagnes sont referencees par ORSI  et WITWORTH 
III (2005). La figure indique le nombre de profiles in situ effectues dans des boites 
de 1 0  x 1°. Ces donnees, 99014 profiles au total, ont ete collectees sur plus de 30 ans 
d'observation. A droite : meme figure pour les 93111 profiles Argo collect& jusqu'a mars 
2008 (soit 6 ans environ de collecte de donnees). Figure issues de SALLgE (communication 
personnelle). 
1.1.2 Caracteristiques geographiques de la region d'etude 
La region etudiee dans le cadre de cette these est la partie Australe de l'ocean Indien. 
Elle est situee dans un domaine delimite par 43°E, 90°E, 35°S au Nord et le continent 
Antarctique au Sud (Fig. 1.2). Cette region englobe le plateau de Kerguelen, veritable 
barriere bathymetrique au sein de l'ocean Austral. D'une superficie d'environ 2.2 millions 
de km2 (soit environ quatre fois celle de la France), il est le plus grand plateau sous-marin 
de l'ocean Austral et l'un des plus grands de l'ocean mondial. Ii s'etend  sur une distance 
de plus de 2200 km dans la direction Nord-Ouest/Sud-Est et s'etablit a des profondeurs 
allant de 1000 m a 4000 m. Ii est borde par le bassin d'Enderby a l'Ouest, de Crozet au 
Nord, et le bassin Australien-Antarctique a l'Est. Ii est separe du plateau continental An-
tarctique par le passage d'Elizabeth Trough et semble coupe en deux en son milieu par un 
chenal bathymetrique de Fawn Trough. La region se compose egalement de quelques iles 
faisant partie pour la plupart des Terres Australes et Antarctiques Francaises (TAAF). 
Parmi celles-ci les plus importantes sont les iles Kerguelen, au Nord du plateau du meme 
nom, qui se composent d'environ 300 lies formant de nombreuses bales, reparties sur une 
superficie de 6993 km2 (Fig. 1.3). Au Sud, toujours sur la partie Nord du plateau de Ker-
guelen se situe les lies australiennes McDonald et Heard. Les autres lies des TAAF sont 
celles constituant l'archipel de Crozet aux environs de 50`E/46 0S et les Iles Saint-Paul 
et Amsterdam au Nord-Est de la region d'etude. Enfin la region inclue egalement la plus 
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FIG. 1.2 - Zone d'etude et ses differentes caracteristiques geographiques. Ui 1,athymetrie 
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FIG. 1.3 — Les lies Kerguelen se composent d'environ 300 lies. Sur cette carte nous 
mentionnons le nom de principales baies qui seront citees dans la suite de Fetude. Nous 
representons aussi la position des mouillages utilises (en jaune) et du maregraphe cOtier 
de Kerguelen (en rouge). En fond de carte nous representons la bathymetrie (en metres). 
1.2 Caracteristiques de l'ocean Austral 
1.2.1 Circulation 
L'ocean Austral joue un role majeur dans la circulation globale des autres oceans. 
Seul ocean du monde h circuler autour de la planete sans obstacle, il est aussi le seul 
lien entre les trois autres grands oceans et constitue ainsi un maillon essentiel dans le 
systeme climatique mondial. Si sa circulation de surface est maintenant bien connue, 
notre comprehension de sa dynamique tridimensionnelle et de sa variabilite est encore 
rudimentaire. Dans cette section nous effectuons l'etat actuel des connaissances de la 
circulation generale (horizontale et verticale) de Focean Austral. Nous la decrivons aussi 
de maniere plus detaillee dans notre region d'etude. 
1.2.1.1 Circulation generale de l'ocean Austral 
L'ocean Austral renferme le courant le plus puissant du monde  : le Courant Circum-
polaire Antarctique (ACC). L'ACC n'est pas un courant s'ecoulant en un bloc coherent, 
mais peut etre schematise sous la forme d'une association de plusieurs fronts circumpo- 
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laires (Sox()Loy et RINTOUL (2002), SOKOLOV et RINTOUL (2007)). Ces deux veines 
principales de courant sont le Front Subantarctique et le Front Polaire Antarctique qui 
sont separees par une zone de transition, le zone du Front Polaire (Now LIN et KLINCK 
(1986), KLINCK et NOWLAND (2001)). L'ACC est l'unique courant du globe qui ne ren-
contre jamais l'obstacle d'un continent dans sa course, ce qui lui confere  une circulation 
proche de la circulation atmospherique (Fig. 1.4). Compris entre les latitudes 55°S et 
61°S, l'ACC est pilote par les forts vents d'Ouest qui soufflent dans ces regions du globe. 
Ces vents d'Ouest sont la resultante des effets conjugues du gradient de pression at-
mospherique Nord-Sud et de la Force de Coriolis liee a la rotation terrestre. Sous l'action 
de ces vents dominants, l'ACC fait le tour du continent Antarctique sur une distance 
de pres de 24000 km et sur une largeur allant de 200 km a 1000 km et permet ainsi 
des echanges entre les oceans Pacifique, Atlantique et Indien. Les vitesses  de surface as-
sociees a l'ACC sont importantes : elles peuvent &passer 30 cm.s -1 au passage de Drake, 
40 cm.s' au Sud de la Tasmanie et atteindre 26 cm.s" au Sud de l'Afrique (NowLIN 
et KLINCK (1986), WHITWORTH III et NOWLIN (1987)). Le debit annuel moyen associe 
ce courant est de l'ordre de 135Sv (KLINcK et NOWLAND (2001)), Soit 1000 fois plus 
que celui de l'Amazone, ou encore 100 fois plus que celui de l'ensemble des rivieres du 
globe. Ce debit moyen vane le long de la ceinture circumpolaire : ii atteint 135Sv au 
niveau du passage de Drake (CUNNINGHAM et al. (2003)), 150Sv au Sud de la Tasmanie 
(RINTouL et al. (2002)) et 160Sv au Sud de l'Afrique (WHITWORTH III et NOWLIN 
(1987), LEGEAIS et al. (2005)). 
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FIG. 1.4 - Carte schematique de la circulation horizontale de l'ocean Austral (d'apres 
RINTOUL et al. (1999)). Les profondeurs inferieures a 3500 metres sont  en bleu fonce. 
Les abreviations F correspondent h Front, C a Courant et G h Gyre. 
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Aux abords du continent Antarctique, les vents d'Est polaires poussent les eaux d'Est 
en Ouest autour du continent et generent un courant cotier qui fait le tour de l'Antarc-
tique : le Courant Antarctique Mier (WHITWORTH III et al. (1998)). Dans certaines 
regions, ce courant, contraint par la bathymetrie, re-circule vers le Nord et, associe avec 
l'ACC, forme des gyres cycloniques. Les plus importants sont ceux de la mer de Ross et 
de la mer de Weddell, le plus grand, qui s'etend de la peninsule Antarctique 60°W) h 
— 50°E, et de la cote Antarctique h 60755°S (GORDON et al. (1981), ORSI et al. (1993), 
PARK et al. (1993)). 
PACIFIC 
SLW 	Surface layer Water 	 NADW tiorth Atlantk Deep Water 
SAMW Subantarctk Mode Water 	 UPIW Upper Intermediate Water, 26.8 0 S 271 
RSW 	Red Sea Water 	 LOIW Lower Intermediate Water, 27.2 s NS 27.5 
AABW Antarctic Bottom Water 	 100W Indian Ocean Deep Water 
NPDW North Pacific Deep Water BIW 	Banda Intermediate Water 
ACCS Antarctic Circumpolar Current System NIIW 	Northwest Indian Intermediate Water 
COW Circumpolar Deep Water 
FIG. 1.5 — En haut : representation tridimensionnelle de la circulation thermohaline 
mondiale (d'apres SCHMITZ (1996)). Les couches de surface sont representees en violet, 
les couches intermediaires en rouge, les couches profondes en vert et les  couches de fond en 
bleu. En has: coupe verticale de la circulation meridienne dans l'ocean Austral (d'apres 
SPEER et al. (2000)). 
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Sa forme annulaire et la liaison qu'il cree entre les principaux bassins oceaniques du 
globe font de l'ocean Austral une zone centrale pour là circulation thermolialine h grande 
echelle (Fig .1.5). Tout comme la circulation meridienne, la circulation horizontale de 
l'ocean Austral (Fig 1.4) est liee au regime des vents et s'explique en grande partie par la. 
theorie d'Ekman. La direction opposee des vents de part et d'autre de 63°S cree ainsi une 
zone de separation appelee zone de divergence Antarctique. Au Nord, les vents dominants 
d'Ouest poussent les eaux de surface vers le Nord tandis qu'au Sud les vents d'Est les 
poussent vers le Sud. Ces vents de directions opposees entrainent donc la divergence 
des eaux du Nord avec celles du Sud et, par principe de conservation de la masse, la 
remontee d'eau profonde dans cette region (Fig. 1.5, en bas). De .1a meme maniere, au 
Nord de l'ACC ii existe une zone dite de convergence Antarctique expliquee elle aussi par 
le pompage d'Ekman. Cette convergence des eaux superficielles favorise là subduction 
des eaux modales et intermediaires. La. structure verticale de l'ocean Austral presente 
une autre particularite : ses eaux presentent des masse volumiques variant tres peu avec 
la. profondeur. Ainsi les forces de gradient de pression sont redistribuees de facon tres 
equitables sur la verticale, et les volumes d'eau sont deplaces sur des profondeurs de plus 
de 2000 metres ce qui fait de l'ocean Austral un ocean quasi-barotrope. 
1.2.1.2 Circulation dans la region d'interet 
Tout comme dans les autres bassins de l'ocean Austral, là circulation dans la region 
australe de l'ocean Indien est principalement zonale. Elle est cependant plus complexe 
dans notre region d'interet en grande partie h cause du plateau de Kerguelen qui s'etend 
de 47°S a 62°S. Lorsque l'ACC arrive h l'Ouest du plateau, il le contourne en se separant 
en trois branches. La premiere contourne le plateau par son extremite Nord et passe 
entre les lies Kerguelen et Amsterdam. Elle contient 80% de l'ACC et est caracterisee 
par des courants puissants. Le reste de l'ACC passe majoritairement par le passage de 
Fawn Trough qui separe, vers 56°S, le plateau de Kerguelen en deux parties, et par 
le chenal de Princess Elizabeth Trough, vers 64°S, qui separe le plateau Kerguelen du 
plateau continental Antarctique (SULTAN et al. (2007)). Le transport cumule de l'ACC 
entre les Iles Kerguelen et le continent Antarctique (dont ces deux veines de courant font 
partie) est seulement de 30Sv, suggerant que la plateau de Kerguelen agit comme une 
barriere topographique dans la circulation circum-Antarctique (PARK et al. (1993)). 
En utilisant les 18 premiers mois de donnees de Topex-Poseidon, PARK et GAM-
BERONI (1995) ont pu mettre en evidence les principales cellules de circulation de notre 
region d'etude. Outre PACC, la carte de topographie dynamique moyennee montre claire-
ment deux gyres subpolaires cycloniques de part et d'autre du plateau de Kerguelen. Ces 
resultats correspondent fortement aux sorties du Modele Antarctique Fine Resolution 
(FRAM GROUP (1991)). Le plateau des Kerguelen apparait done comme un obstacle 
separant les 2 gyres subpolaires. Cependant, la topographie dynamique a. 2000 m pro-
venant de mesures hydrographiques ne confirme pas l'existence de ces deux gyres sub-
polaires. Ce desaccord est sfuement dii h l'incapacite de l'hydrographie a detecter la 
composante barotrope du courant qui serait alors predominante, alors que le signal al-
timetrique utilise par PARK et GAMBERONI (1995) restitue la totalite du signal. 
Au Sud de l'ACC, l'Antaretie Coastal Current, un courant relativement etroit, s'ecoule 
d'Est en Quest le long du talus continental antarctique (WHITWORTH III et al. (1998)). 
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L'experience BROKE, qui a permis d'effectuer des sections longitudinales de courant 
vers 80°.E/90°E a proximite de la cote, a. montre qu'une partie de ce courant servait a, 
la re-circulation du gyre subtropical a l'Est du plateau des Kerguelen (BINDoEE et al. 
(2000)). Plus a l'Ouest, dans le bassin de Prydz Bay, la circulation est caracterisee par 
un important gyre cyclonique au Nord de la plate-forme de glace d'Amery (SMITH et al. 
(1984)). A partir de l'analyse de geopotentiels SMITH et al. (1984) a egalement mis en 
evidence la presence de deux gyres cycloniques au Nord-Est et au Nord-Ouest du gyre 
decrit precedemment. 
1.2.2 La structure frontale 
Les fronts oceaniques sont les limites entre deux masses d'eau de proprietes differentes 
(temperature, salinite, densite, gaz dissous, nutriments) sur de courtes distances (ORsi 
et al. (1995), BELKIN et GORDON (1996)). DEACON (1937) flit le premier a decrire ces 
variations spatiales brutales dans l'ocean Austral. Plus recemment, plusieurs etudes ont 
utilise l'analyse de donnees hydrographiques historiques pour decrire et caracteriser les 
principaux fronts de l'ACC : GORDON et al. (1977) dans le Sud de l'Australie, NOWLIN 
et al. (1977) an niveau du passage de Drake et an Sud de l'Amerique, LUTJEHARMS et 
VALENTINE (1984) an Sud de l'Afrique, PARK et al. (1993) dans le bassin de Crozet, ou 
encore ORSI et al. (1995) le long de la ceinture circumpolaire de l'ACC. Ces dernieres 
annees, de nouvelles definitions frontales basees sur des produits satellitaires ont vu le 
jour (MooRE et al. (1999), SOKOLOV et RINTOUL (2002), DONG et al. (2006), SOKOLOV 
et RINTOUL (2007)). Elles ont l'avantage de permettre d'aborder la variabilite temporelle 
et spatiale des fronts. 
1.2.2.1 Le Front Polaire Antarctique (PF) 
Le Front Polaire Antarctique a d'abord ete identifie par Meinardus en 1923. Ii a 
ensuite ete decrit par DEACON (1937) et WHITWORTH III (1980). Plusieurs criteres ont 
ete proposes pour definir la position du PF, et la methode la plus generalement utilisee 
est celle de TAYLOR et al. (1978) decrivant le PF comme l'extremite Nord de l'isoligne de 
temperature de 2°C. Cette description ne prend cependant pas en compte la complexite 
du front. 
La position du PF vane en espace : elle est de -- 50°S dans l'ocean Atlantique, 
de — 52°S dans l'ocean Indien et de — 62°S dans l'ocean Pacifique (DEACON (1982), 
PARK et al. (1993)). Sa position vane aussi dans le temps : elle effectue des mouvements 
saisonniers de 1° a 2° suivant la latitude, et de 4° a l'echelle inter-saisonniere (GORDON 
(1971), SOKOLOV et RINTOUL (2007)). 
1.2.2.2 Le Front Subantarctique (SAF) 
Le Front Subantarctique est caracterise par une remontee en surface des isothermes 
(SIEvERs et EMERY (1978)). II atteint sa position la plus an Nord dans l'ocean Atlan-
tique, et la plus an Sud au niveau du passage de Drake, celle-ci etant fortement liee 
la bathymetrie. Son gradient de temperature vane enormement a travers l'ocean Austral 
(HoEmANN et WHITWORTH III (1985)), et atteint ses valeurs les plus importantes entre 
100°0/60°0 et 140°E/170°E, la oi il est le plus etroit. Entre ces deux regions, ii devient 
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plus faible et le front s'elargit (EMERY (1977), SOKOLOV et R,INTOUL (2007)). Dans la 
region australe de l'ocean Indien, le SAF presente un gradient de temperature de 4°C 
8°C avec une valeur centrale de 6°C et une salinite de 34.1/34.5psu (PARK et al. (1993)). 
1.2.2.3 Le Front Subtropical (STF) 
La. Front Subtropical delimite les eaux chaudes et salees subtropicales, des eaux sub-
antarctiques froides et plus douces. II est generalement mis en evidence par un maximum 
de salinite en subsurface (WYRTK1 (1971)). Le STF est considere comme là limite Nord 
de l'ocean Austral et sa position moyenne se situe autour de 40°S, excepte dans l'Est 
de l'ocean Pacifique oIl il atteint la latitude de 25 °S (SVERDRUP et al. (1942)). Dans le 
bassin de Crozet, il est situe a 220 in de profondeur et ses valeurs de temperature et de 
salinite sont de 10°C et 34.8psu (PARK et al. (1993)). 
1.2.3 Masses d'eau 
L'ocean Austral est un lieu privilegie pour la formation de masses d'eau de part 
sa forte interaction avec l'atmosphere polaire et les glaces antarctiques (Fig. 1.5). Ces 
interactions modifient les proprietes des couches d'eau superficielles et permettent la 
transformation d'une masse d'eau vers une autre. Les masses d'eau ainsi formees plongent 
alors pour ventiler une fraction importante du volume de l'ocean mondial et constituent 
donc un element crucial dans la circulation oceanique meridienne. 
1.2.3.1 Eau Antarctique de Fond (AABW) et Eau Profonde Circumpolaire 
(CDW) 
L'Eau Antarctique de Fond (Antarctic Bottom Water) se forme par interactions 
energetiques complexes entre l'eau, la mer et la glace h la surface oceanique (ORst et al. 
(1999)). Il s'agit d'une eau extremement froide et salee formee dans des regions precises 
aux abords du continent Antarctique : la mer de Weddell (NAVEIRA GARBATO et al. 
(2002)), la mer de Ross (WHITWORTH et ORSI (2006)) et en Terre Adelie (RmYrouE 
(1998), SLOYAN et RINTOUL (2001)). Certaines etudes recentes suggerent egalement la 
formation d'AABW dans la region de Prydz Bay (YAREKI et al. (2006)). Cette eau joue 
un role cle dans la circulation thermohaline de l'ocean global. 
Au-dessus de l'AABM tres froide et tres salee se trouve la couche associee h l'Eau 
Profonde Circumpolaire (Circumpolar Deep Water), relativement chaude, salee et riche 
en sels nutritifs. Au Sud de la Tasmanie cette eau h une temperature potentielle inferieure 
3°C et une salinite d'environ 34.3 — 34.75psu (SE0YAN et RINTOUL (2001)). 
1.2.3.2 Eau Antarctique de Surface (AASW) et Eau d'Hiver (WW) 
L'Eau Antarctique de Surface (Antarctic Surface Water) s'etend du Front Polaire 
aux fronts Sud de l'ACC. Elle provient essentiellement de la modification clans la couche 
superficielle de la CDW par interaction avec des forcages exterieurs (atmosphere, glace 
de mer). En hiver austral, cette eau developpe une couche de melange, la Winter Water 
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sa sta.bilite au-dessus des eaux circumpolaires de fond plus chaudes mais plus salees. En 
ete austral ; le rechauffement forme PAASW qui se decouple de la WW ; sous-jacente ; 
caracterisee par un minimum de temperature (PARK et CHARRIAUD (1998)). 
1.2.3.3 Eaux Modales (SAMW) et Eau Intermediaire Antarctique (AAIW) 
Les Eaux Modales Subantarctiques (SubAntarctic Mode Water) sont formees dans 
l'epaisse couche de melange hivernal se developpant an Nord du SAF (McCARTNEY 
(1977)). Cette masse d'eau se caracterise par des proprietes hydrologiques homogene sur 
une zone geographique etendue et sur une grande profondeur (jusqu'a 500 — 600 '117, an 
Sud de la Tasmanie). Une fois la masse d'eau subductee, elle est advectee vers le Nord 
et re-circule dans les gyres subtropicaux. Une portion des SAMW est advectee vers l'Est 
par l'ACC oil elle est refroidie et devient aussi plus dense (HANAwA et TALLEY (2001)). 
L'Eau Intermediaire Antarctique (Antarctic Intermediate Water) est une couche d'eau 
peu salee s'etendant directement sous la couche des SAMW. On trouve cette eau, ca-
racterisee par son minimum de salinite, dans tons les secteurs de rocean Austral au Nord 
du PF. Cette eau est transportee vers l'Est par l'ACC et s'etend vers le Nord depuis le 
PF sur des profondeurs intermediaires autour de 800 — 1000 To, (WoNG et al. (1999)). 
Dans la suite de l'etude nous nous attacherons a etudier la circulation barotrope 
de rocean Austral, ainsi que quelques aspects de sa circulation de surface. Nous nous 
refererons alors principalement a la circulation horizontale de cet ocean ainsi qu'a ces 
differents fronts decrits precedemment. Cependant, la description de sa circulation ver-
ticale ainsi que des differentes masses d'eau qui le constituent sont necessaires pour une 
comprehension globale de la circulation de l'ocean Austral. 
33 
1.3. Modele numerique 
1.3 Modele numerique 
La dynamique barotrope joue un role predominant dans la physique de l'ocean Aus-
tral. Sa variabilite haute frequence (echelles temporelles comprises entre quelques heures 
et quelques jours) est essentiellement due a un forcage d'origine astronomique (les marees) 
d'une part, et d'origine meteorologique (vent et pression atmospherique) d'autre part. 
Ces deux phenomenes constituent la contribution la plus importante de la variabilite 
du niveau de la mer. us sont maintenant bien modelises dans l'ocean au large, cepen-
dant, dans les regions cotieres et dans les regions de hautes latitudes, leur connaissance 
manque encore de precision. En region CC:166re, cela est principalement (Hi aux erreurs 
dans la bathymetrie. Aux hautes latitudes, cela est chi au manque de donnees d'elevation 
a. assimiler, qu'elles soient in situ ou satellitales, et egalement a la. mauvaise connaissance 
de la bathymetrie, notamment sous les plates-formes de glace. C'est pour cela que nous 
avons decide de modeliser la reponse de l'ocean a chacun de ces forcages dans notre region 
d'etude. La mise en place de modelisation regionale permet d'ameliorer les solutions de 
la dynamique haute frequence dans ces regions. Nos travaux se sont inscrits dans cette 
dernarche. 
Dans ce chapitre, nous effectuons une description du modele utilise pour la mise en 
place de la modelisation de la dynamique oceanique barotrope de l'ocean Indien Austral. 
Nous le presentons dans sa globalite en decrivant les equations et les conditions aux 
limites implementees ainsi que les schemas numeriques utilises pour leur implementation, 
et en decrivant les forcages utilises. 
1.3.1 Presentation du modele 
Le modele MOG2D/T-UGOm -pour Modele aux Ondes de Gravite 2D- est un modele 
hydrodynamique pour l'ocean developpe au LEGOS. Ce modele, fonde sur le modele 
initialement developpe par LYNCH et GRAY (1979), permet de calculer les variations du 
niveau de la mer ainsi que les courants moyens lies au forcage meteorologique (vents et 
pression atmospherique) et a l'action de la. maree. II s'agit d'un modele barotrope non 
lineaire a deux dimensions, resolvant les equations shallow water. Sa principale originalite 
reside dans sa discretisation spatiale a l'aide des elements finis qui autorise tin raffinement 
de la resolution dans certaines zones critiques, telles que les regions cotieres (Fig. 1.6) ou 
les regions de forts gradients bathymetriques, ce qui en fait un modele tout a fait adapte 
a la modelisation de l'ocean cotier. 
1.3.2 Les equations du modele 
La dynamique de l'ocean est regie par les lois de conservation de la masse et de 
la quantite de mouvement. Les equations generales les traduisant sont celles de Navier-
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Equation de conservation de la masse : 
DP + pV. 7-u* = O. Dt 
Equation de conservation de la quantite de mouvement : 
p HDDTit+ + A = Pivot + + 	 (1.2) 
: p est la masse volumique du fluide, 
est la vitesse eulerienne d'une particule fluide 	= (u, v, w)), 
est le vecteur rotation de la Terre autour de son axe, 
Pivot sont les forces de volume dues aux champs d'attraction gravitationnels et a 
l'acceleration centrifuge, 
sont les efforts de pression, 
F1 sont les efforts de friction. 
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FIG. 1.6 - Extrait du maillage utilise autour des lies Kerguelen : la taille des mailles 
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Nous nous interessons plus particulierement aux equations de la. dynamique baro-
trope' de l'ocean, les equations dites shallow water, obtenues par simplifications des 
equations de Navier-Stokes selon les hypotheses des ondes longues : 
1. l'ocean est un fluide incompressible, visqueux et newtonien, 
2. la. pression est hydrostatique. 
Les equations decoulant des hypotheses precedentes sont h la base des equations du 
modele. Elles sont obtenues, sous forme primitive, en integrant les equations (1.1) et 
(3.3) sur la colonne d'eau. Les equations qui en resultent sont celles de continuite (1.3) 
et de conservation de la quantite de mouvement (1.4) : 
OH 
 + V .(HV) = 0, at 
011711, 
	 + V .(Ht.a) + ferz A (H rt) at 
= 	(71 — Ha ) — THU' + vTL(HT.1)+ 	+ HD, 
avec : x la coordonnee zonale positive vers l'Est, 
y la coordonnee meridienne positive vers le Nord, 
t le temps, 
H(x, y, t) la hauteur totale de la colonne d'eau, 
V(x, y, t) la vitesse horizontale moyennee sur la verticale (et , = 'T>t 
fc le coefficient de Coriolis, 
le vecteur unitaire dirige scion la verticale, 
q(x, y, t) l'elevation de la surface libre au dessus du niveau moyen de la mer, 
7 le coefficient de dissipation sur le fond, 
T la viscosite turbulente, 
le potentiel generateur des marees, 
F le terme de forcage atmospherique, 
D le terme traduisant la dissipation d'energie due h la generation d'ondes 
internes et aux efforts de cisaillement au niveau de la couche de melange. 
Ainsi en derivant l'equation de continuite (1.3) par rapport au temps, en prenant la 
divergence de l'equation (1.4), et en combinant les deux expressions qui en resultent ; 
nous obtenons l'equation d'onde shallow water non-lineaire exprimee par : 
a2 H OH 
at2 + 	— V • {V -(Hz,u) + y I-IV (77 — H a ) 
+feiv>A (Hg) — vTL(H- Tt>) — HT-Ft — H-76} — HT = o. 	(1.5) 
1 Barotrope : se dit d'un fluide dans lequel les surfaces de pression constante (isobares) sont paralleles 
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En realite, ii y a une perte d'information dans l'equation d'onde (1.5) due a la 
derivation en temps (WERNER et LYNCH (1987)). Ii pent en resulter une certaine derive 
du niveau moyen de la mer sur le long terme. Dans ces conditions, on contraint l'equation 
d'onde (1.5) avec un rappel vers l'equation de continuite (1.3). Nous resolvons done 
l'equation (1.5)+To •(1.3), oil To est un parametre arbitraire constant (typiquement m = 
10 -3 ). Cette derniere operation conduit a l'equation : 
(92H 	pH at, +Tow — 	 -(H) + g 	(71 — Ha) 
+LT' A (Hg)— vTA(11714 )— HV — H713 + (7- — To)(HV)} = 0. (1.6) 
Les deux equations (1.4) et (1.6) constituent done les equations de base du modele. 
1.3.3 Discretisation et resolution 
Comme evoque precedemment, l'une des originalites du modele MOG2D/T-UGOm 
reside dans l'utilisation de la methode des elements finis pour la discretisation spatiale des 
equations de base. Cette methode permet d'appliquer un maillage plus large au niveau 
de l'ocean profond, et d'avoir une resolution accrue sur les zones littorales et dans les 
regions a fort gradient bathymetrique. 
Par ailleurs, deux criteres geometriques sont imposes lors de la generation du maillage, 
permettant d'adapter la taille de la maille en fonction de la bathymetrie. Le premier 
eritere, propose par LE PROVOST et VINCENT (1986) dans l'optique de resoudre correc-
tement les ondes de gravite, est un critere local determinant la distance maximale AL 
admissible entre deux noeuds consecutifs du maillage en fonction de la longueur d'onde 
A: 
A 	27r 	 AL = = 	VgH 
15 	15w 
(1.7) 
oü w est la frequence de l'onde consideree et H, la profondeur an nceud considere. Ainsi 
pour une onde semi-diurne, nous obtenons une distance AL d'environ 400 km dans 
l'ocean du large. 
Le second critere est un critere de representation de la vitesse, il relie la taille admis-
sible maximale des mailles a la bathymetrie : 
H AL =  	 (1.8) 
15 11\7 1/11 
Ce critere permet d'imposer de grandes mailles en eaux profondes, et des mailles plus 
resserrees en zones littorales. 
Nous representons le maillage regional'obtenu par la mise en ceuvre de ces differents 
criteres sur la figure 1.7. Cette figure permet d'illustrer l'impacte de la bathymetrie, et 
notamment de son gradient, sur la resolution du maillage : ainsi la taille des mailles - de 
l'ordre de 100 km - est plus large dans l'ocean profond et la resolution est accrue dans 
les regions cotieres et dans les zones a fort gradient bathymetrique comme le long de 
la marge continentale antarctique, sur le pourtour du plateau Kerguelen on encore au 
niveau de la dorsale Quest Indienne. 
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FIG. 1.7 - Gradient de bathymetrie (gauche) et son impacte sur la resolution du maillage 
(droite). 
La discretisation temporelle des equations du modele est effectuee avec la methode 
des differences finies. Le schema est rendu semi-implicite par l'introduction d'un terme 
0 sans dimension. Au pas k, le temps t s'ecrit sous la forme : 
0 
tk 	-(tk+i + tk_i) + 	- 0)tk 	 (1.9) 2 
La valeur optimale de 9 est 0.75 (LYNCH et GRAY (1979)). 
Pour assurer la stabilite du modele, une condition de CFL (Courant-Friedrichs-
Levy) est imposee, reliant la discretisation spatiale et la discretisation temporelle. Cette 
contrainte impose que, pour un pas de temps At donne, une onde de gravite de celerite 
c ne se propage pas sur une distance superieure a la taille de la maille (ax), soit la 
condition : 
cAt < Ax 	 (1.10) 
D'autre part dans le cadre de l'etude des ondes de gravite, la celerite  c s'exprime 
selon la relation suivante (GILL (1982), page 107) : 
c = .N/TH 	 (1.11) 
Or dans les regions a forts gradients bathymetriques la condition de CFL n'est pas 
assuree car le pas de temps principal est trop important. Le modele utilise alors un 
sous-pas de temps pour la resolution des equations au voisinage des nceuds instables. 
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1.3.4 Les forcages 
1.3.4.1 La maree 
La mark est la reponse a. l'action des forces gravitationnelles du systeme Terre-Lune-
Soleil. La force generatrice de la maree, qui derive du potentiel astronomique 11a ,  possede 
un caractere periodique dont les composantes principales sont semi-diurnes, diurnes et 
longue periodes. Ce potentiel est egalement la resultante de la force centrifuge de la 
Terre, et de la mark terrestre solide. En notant H le potentiel total, la force generatrice 
de la ma,ree derivant de ce potentiel s'ecrit simplement : 
F maree = H 
	
(1.12) 
1.3.4.2 Le forcage atmospherique 
A la maree se superposent des variations de hauteur d'eau d'origine meteorologique. 
Dans le modele, le forcage atmospherique agit sur l'ocean par l'intermediaire de la pres-
sion atmospherique et du vent. En notant Pa la pression atmospherique rapportee all 
niveau moyen des mers, le forcage dii a la pression est modelise de la maniere suivante : 
—4 	—4 F pression = V Pa 	 (1.13) 
Le vent agit quant a lui par le biais de la tension qu'il cree a la surface de l'ocean. 
La formulation de la contrainte de cisaillement de l'ecoulement lie an cisaillement par 
le vent est deduite de la vitesse du vent ii h 10 m, ; elle s'exprime selon l'expression 
suivante (HELLERMAN et ROSENSTEIN (1983)) : 
F = Cd 1F1 11V 	 (1.14) 
oi C d, le coefficient de cisaillement (de l'ordre de 2, 5 10 -3 ), ne depend que de la vitesse 
du vent a 10 M. 
Les champs de pression et de vent a, 10 m, que nous utilisons dans notre modele sont 
issus du Centre Europeen pour les Previsions Meteorologiques a Moyen Terme (European 
Centre for Medium-Range Weather Forecasts). Nous disposons de deux types de forcages 
ECMWF selon les annees de simulations : les premiers sont fournis sur un grille 1/2°x 1/2° 
une periode de 6h, les seconds sur une grille 1/4° x 1/4° a une periode de 3h (cf Chapitre 
2.4). Ces champs sont interpoles maniere bilineaire sur le pas de temps du modele. 
1.3.5 Les termes dissipatifs 
1.3.5.1 La viscosite turbulente horizontale 
Les processus turbulents se developpent a des echelles beaucoup plus petites que la 
taille des elements du maillage et par consequent ne sont pas resolus par le modele. Une 
parametrisation est donc mise en place pour en tenir compte, via le terme de viscosite 
horizontale turbulente dans le modele ; elle s'exprime par : 
—4 
D ViSCOSite = 117-1 	 (1.15) 
oii v est le coefficient de viscosite turbulente. 
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1.3. Modele numerique 
Contrairement a de nombreux modeles, MOG2D/T- UGOm utilise un coefficient de 
viscosite turbulente assez faible 1007/7, 2 .8 -1 ), ce qui lui confere un aspect beaucoup 
plus realiste. 
1.3.5.2 Le frottement par le fond 
La dissipation d'energie par frottement sur le fond joue un role preponderant puis-
qu'elle est responsable de la majeure partie de la dissipation des ondes de gravite dans 
les eaux peu profondes. Dans le modele ; la parametrisation s'effectue en fonction de la 
vitesse barotrope u de la fawn suivante : 
C T3 friction — 	H U H U 	 (1.16) 
oi C est le coefficient de Chezy, de l'ordre de 2, 5.10 -3 . 
1.3.5.3 La dissipation dans la couche de mélange 
Le caractere barotrope du modele ne permet pas de representer l'energie dissipee par 
la destratification barocline due au cisaillement du vent dans la couche de mélange. Cette 
perte d'energie est donc parametree dans le modele : 
1 	2 f-1 D couche de mélange = —
H
a (k d + 02 C)11 	u (1.17) 
on a et /3 sont des coefficients relatifs au cisaillement. /3 est de l'ordre de 0.1 et, en notant 
1-17, la hauteur de la couche de melange et € = HA1 /1-1, on obtient c = 1/((1 — + e). 
Dans MOG2D/T-UG0m, cette force supplementaire est appliquee pour les profondeurs 
superieures a 1000 Tn. 
1.3.5.4 Le transfert d'energie par ondes internes 
L'interaction entre les courants barotropes et les forts gradients de bathymetrie 
generent de la maree interne. Ce processus est a l'origine de l'essentiel du transfert 
d'energie du mode barotrope vers les modes baroclines. Cette perte d'energie est dissipee 




k-/wdpoti; 'N (V H • (1.18) 
oii N est la frequence de Brunt-Vaisala moyennee sur la profondeur, pc la densite moyenne 
du fluide, k le nombre d'onde de l'onde consideree et Cwd un coefficient de calage em-
pirique. Cette parametrisation est appliquee pour les profondeurs superieures a 200 m. 
Au-dessous de cette profondeur la dissipation par frottement sur le fond est largement 
preponderante, et, de ce fait, suffisante pour representer correctement la dissipation. 
1.3.6 Les conditions aux limites 
Sur les frontieres fermees la condition d'impermeabilite classique, traduisant l'absence 
de flux a travers les frontieres rigides, est appliquee. 
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Chapitre 1. Contexte et outils 
La question des conditions h appliquer aux frontieres ouvertes est Pun des points 
critiques de la rnodelisation regionale. Certes les elevations de la maree et les effets de la 
pression sont maintenant bien modelises par les modeles globaux et Papproximation du 
barometre inverse (BI), mais les conditions aux frontieres ouvertes ne permettent pas de 
tenir compte des processus dynamiques engendres en dehors du domaine et susceptibles 
de se propager a l'interieur de celui-ci. 
Le modele MOG2D/T-UGOm offre le choix de 2 types de conditions aux frontieres 
ouvertes : 
1. Condition de type Dirichlet 
A la frontiere nous imposons an modele de suivre les elevations (9)) dues h la maree 
et h la pression atmospherique, soit : 
Wrontiere = nmaree 	77BI• 
	 (1.19) 
2. Condition caracteristique 
Son avantage principal, par rapport h la condition de type Dirichlet, est de laisser 
passer les ondes de gravite (LARDNER et al. (1986)). Elle s'ecrit : 
(Vt — Ti o ) • —n+, + 	• (n — no) = 0, 	 (1.20) 
oü rio et no sont des valeurs de relaxation pour l'elevation et la vitesse. 
Dans le cas de la modelisation de la maree, nous utilisons une combinaison de ces 
deux conditions car elle est plus efficace et dans le cas du forcage par le vent nous avons 
applique la condition tiree de la methode des caracteristiques. Pour la modelisation en 
reponse h la maree, nous utiliserons ainsi les elevations de maree issues de la solution 
globale FES2004 (LvARD et al. (2006)). 
Pour la modelisation en reponse aux forcages atmospheriques, nous utiliserons les 
courants moyens issus du modele global MOG2D/T-UGOm force par les vents et la 
pression atmospherique (CARRLRE et LYARD. (2003)) ainsi que des modeles globaux 
globalVPHR  et globalPHR mis en place dans le cadre de cette these (cf partie 1.3.7). 
1.3.7 Descriptif des experiences nurneriques 
Dans cette partie, nous decrivons les differentes experiences numeriques utilisees dans 
le cadre de cette these. Les differentes configurations exposees nous ont permis de quan-
tifier l'impact de la, bathymetrie sur la qualite de la modelisation, les effets de l'action du 
vent dans la reponse de l'ocean aux forcages atmospheriques, l'influence de la resolution 
des forcages atmospheriques, et l'influence des modeles utilises pour forcer les vitesses 
aux frontieres ouvertes. 
Dans le chapitre 2 du manuscrit nous validerons les sorties du modele force par la 
maree et le forcage atmospherique dans notre region d'etude. Le chapitre suivant sera 
alors consacre a l'etude des simulations validees. Enfin, nous appliquerons les resultats 
de ces simulations a l'etude des signaux altimetriques dans le dernier chapitre. 
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GEBCO, 	 permanente sous l'AIS 	2001-2007 
avec modifications finales 
GEBCO, 	 permanente sons l'AIS 	2001 - 2007 






TAB. 1.1 — Experiences numeriques realisees dans le cadre de la these et presentees dans le manuscrit. HCME est la hauteur 
de colonne d'eau moyenne sous l'AIS. La bathymetrie finale contient les modifications autour des iles Kerguelen et sous l'AIS 
(HCME=367m). 
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Chapitre 1. Contexte et outils 
1.4 Le signal altimetrique 
C'est en 1973, avec le lancement du satellite SKYLAB par la NASA, que commence 
l'aventure de l'altimetrie satellitaire dediee a. l'observation globale des oceans. La decennie 
suivante verra le lancement des satellites GEOS-3, Seasat et Geosat par les Etats-Unis. 
En 1991, l'Europe, par le biais de l'Agence Spatiale Europeenne (ESA), lance son premier 
satellite, ERS-1, qui couvre la globalite des oceans, incluant l'ocean Austral et. une grande 
partie du continent Antarctique. Ti sera succede par les satellites ERS-2 et ENVISAT. 
Cette periode verra egalement le lancement du satellite americain GFO (1998) et de trois 
satellites issus de la collaboration entre la France (CNES) et les Etats-Unis (NASA) : 
TOPEX/POSE1DON (1992), JASON-1 (2001) et JASON-2 (2008). 
1.4.1 Principe de la mesure altimetrique 
Un altimetre est un radar a visee verticale qui emet une onde electromagnetique et 
analyse l'echo recu apres refiexion sur la surface a etudier (ocean, surface terrestre...). 
La distance R separant la cible observee de l'altimetre est deduite du temps t mis par 
l'onde pour faire le trajet aller-retour et de la vitesse de propagation de l'onde dans le 
vide c (Fig. 1.8). Si le concept de mesure altimetrique semble simple, son application 
s'avere beaucoup plus complexe. 
Tout d'abord la mesure de distance entre le satellite et la surface observee n'est pas 
directement exploitable. Pour acceder a cette mesure il est necessaire de referencer la 
position en latitude et longitude du satellite et son altitude S. La mesure de l'orbite du 
satellite par rapport a ce referentiel peut etre connue de maniere tres precise grace a des 
systemes de positionnement comme le systeme francais DORIS (Doppler Orbitography 
and Radiopositioning Integrated by Satellite), ou encore les systemes GPS (Global Po-
sitioning System) et SLR (Satellite Laser Ranging). Le systeme d'orbitographie DORIS, 
d'une precision centimetrique, est installe sur la plupart des satellites altimetriques ac-
tuels. Il s'appuie sur un reseau de 60 balises reparties sur la surface du globe et fonctionne 
par mesure de l'effet Doppler lie au deplacement du satellite sur son orbite. Connaissant 
ainsi l'altitude S du satellite par rapport a son referentiel et la distance R du satellite 
par rapport a la surface observee, nous en deduisons la hauteur h= S — R. 
Ensuite, la mesure de h doit etre corrigee du retard subit lors de la propagation de 
l'onde dans les differentes couches atmospheriques. La distance altimetrique est alors 
ajustee en appliquant les differentes corrections environnementales. 
1. La correction de troposphere seche est la plus importante de ces corrections 
(2, 26 + 0,05 m). Elle est causee par les gaz secs contenus dans l'atmosphere qui 
modifient l'indice de refraction atmospherique et ralentissent ainsi la propagation 
de l'onde electromagnetique. 
2. La correction de troposphere humide est liee a la presence d'humidite dans 
l'atmosphere qui ralentit l'onde radar. Cet effet peut provoquer des erreurs allant 
jusqu'a 40 cm dans les regions les plus humides. Ii est corrige a partir des mesures 
du radiometre micro-ondes embarque a bord du satellite. 
3. La correction ionospherique traduit la perturbation de la propagation de l'onde 
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1.4. Le signal altimetrique 
FIG. 1.8 — Principe de fonctionnement de l'altimetrie (source : www.cnes.fr). 
La surface topographique h ainsi calculee est la resultante de la topographie dyna-
mique et d'un relief, le geoIde, qui correspond a la surface qu'aurait la mer en l'absence 
de toute perturbation dynamique (vents, marees, courants...). Pour extraire la topo-
graphie dynamique ii faut donc soustraire le geoIde terrestre a la hauteur  h mesuree 
par l'altimetre. Les modeles de geokle actuels (LEmoINE et al. (1998)) sont encore trop 
imprecis pour etre utilises pour des applications oceanographiques aux echelles de l'ordre 
de la centaine de km. L'alternative consiste a moyenner la hauteur h corrigee de la maree 
et de la reponse haute frequence aux forcages meteorologiques et d'oter le niveau moyen 
obtenu a la mesure de h. Cette hauteur de surface moyenne peut aussi etre calculee en 
combinant les mesures altimetriques avec une methode d'inversion de donnees hydrogra-
phiques (GANACHAUD et al. (1997)), ou encore avec des donnees climatologiques et un 
modele de geoIde (RIO et HERNANDEZ (2004)). 
Apres reflexion sur la surface observee, une partie seulement du signal emis est re-
tourne vers l'antenne du satellite. L'evolution de la puissance recue par le radar en 
fonction du temps d'observation, encore appelee fo7 -me d'onde (Fig 1.9), depend alors for-
tement de l'etat de cette surface. Dans le cas de l'ocean, la surface n'est  pas parfaitement 
plate mais plutot constituee de multiples facettes qui rendent les formes  d'ondes obtenues 
plus complexes (CHELTON et al. (1993)). Celles-ci sont alors moyennees  et sont ensuite 
ajustees par le modele theorique de BROWN (1977) pour pouvoir acceder aux grandeurs 
geophysiques (caracteristiques du front de montee, coefficient de retrodiffusion). De plus 
leur repartition n'est pas uniforme : le creux des vagues renvoie plus  de puissance que les 
cretes (GASPARD et al. (1994)) et l'altimetre mesure alors une distance plus grande que 
la realite. On applique donc une correction dite de biais d'etat de mer qui est calculee 
partir de la hauteur des vagues mesuree. Pour l'etude des surfaces neigeuses, la mesure 
d'altitude doit egalement etre corrigee des effets perturbateurs de la  surface observee (cf 
Section 1.4.3). 
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FIG. 1.9 - En haut : cas ideal d'une forme d'onde dans un milieu non penetrant (ocean). 
Le radar emet des impulsions micro-ondes. La surface eclair& (en rouge), un disque, 
s'elargit et la puissance augmente : c'est le front de montee. Le disque devient un an-
neau ; la puissance renvoyee par la surface est plus faible a des angles d'incidence plus 
grands : ii y a decroissance de la puissance dans la forme d'onde. En bas  : cas d'un mi-
lieu penetrant (exemple : manteau neigeux). Les echos de subsurface (en vert) viennent 
s'ajouter aux echos de surface, augmentant ainsi la puissance renvoyee. Figure issue de 
LACROIX (2007). 
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1.4. Le signal altimetrique 
Initialement l'altimetrie radar etait dediee a l'etude des processus grande echelle et 
meso echelle dans l'ocean hauturier. Cependant, dans le milieu des annees 1990, de 
multiples investigations ont montre qu'il etait egalement possible d'utiliser les donnees 
altimetriques pour des applications en region cOtiere, sur les eaux continentales ou en-
core sur les glaces continentales. Dans le chapitre 4 nous appliquerons le principe de 
l'altimetrie aux regions cotieres et a l'etude de la plate-forme de glace d'Amery. Ces 
applications necessitent des methodes de traitement adaptees que nous decrivons ici. 
1.4.2 L'altimetrie dans les regions cotieres : X- track 
Les observations altimetriques sont encore peu utilisees en zone cOtiere car leur ex-
ploitation y est limitee a cause des caracteristiques propres de l'ocean cotier d'une part et 
des performances des instruments embarques sur les satellites d'autre part. Tout d'abord, 
lorsque l'altimetre defile du continent peu refiechissant vers rocean tres reflechissant, la 
puissance de l'echo oceanique est trop importante pour etre enregistree par la fenetre 
qui est calibree pour une mesure de surface continentale. Dans ce cas on dit que l'al-
timetre decroche et ce phenomene s'accompagne d'une perte de donnees pres des cOtes. 
La presence de terres dans la tache au sol de l'altimetre est une autre difficulte dans l'ob-
servation des regions cOtieres. En effet, lorsque la surface illuminee comprend h la fois 
des surfaces marines et continentales, la forme d'onde enregistree devient suffisamment 
complexe pour ne pas pouvoir etre analysee par les algorithmes de retracking tradition-
nels. Par ailleurs, en zone cOtiere, la correction de troposphere humide est degradee car, 
comme pour l'altimetre, la tache au sol du radiometre est perturbee par la presence de 
terres. Cette correction est done peu fiable pres de la cote. Enfin, en region cOtiere, les 
modeles utilises pour la correction haute frequence de la reponse de l'ocean aux forcages 
atmospheriques et h la maree ont une resolution insuffisante et ne permettent pas de 
corriger precisement de ces effets. 
Pour calculer les anomalies d'elevation de surface de l'ocean en region cOtiere nous 
avons utilisee la chaine de traitement de donnees altimetriques X-track (RosLou et al. 
(2006)) developpee conjointement par les equipes de Noveltis et du Centre Topographique 
des Oceans et de l'Hydrosphere (CTOH) et specialement dediee aux applications cOtieres. 
Par ailleurs cette chaine de traitement utilise une methode originale d'interpolation des 
corrections qui permet de reconstruire les donnees considerees comme mativaises et uti-
lise egalement un masque precis permettant de discriminer la terre de l'ocean. Ces deux 
criteres permettent de garder les donnees qui sont generalement eliminees au travers de 
controle inadaptees. Les modeles de maree globale FES2002 et FES2004 ainsi que les 
elevations du modele MOG2D/T-UGOm global en reponse au forcage meteorologique 
(CA R.R.Lii.E et LYARD. (2003)). sont utilises pour corriger la reponse de l'ocean aux 
forcages haute frequence. Cette derniere correction permet de tenir compte des effets 
dynamiques lies au vent et de là pression atmospherique contrairement a la loi statique 
du barometre inverse. Par ailleurs, lorsqu'ils existent, les modeles regionaux sont uti-
lises en reponse h ces forcages. La chaine de traitement utilise alors ces corrections qui 
sont de meilleure qualite dans les zones cOtieres et de plateau. Enfin la chaine calcule 
un geoide local (MSS) consistant avec le jeu de donnees altimetriques ainsi construit. 
L'emploi conjoint de ces traitements permet d'obtenir une quantite et une qualite accrue 
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Chapitre 1. Contexte et outils 
1.4.3 L'altimetrie sur les plates-formes de glace 
L'altimetrie appliquee a l'etude des calottes polaires a elle aussi ses specificites. 
Contrairement aux oceans, le manteau neigeux recouvrant les regions polaires est un 
milieu penetrant. Ainsi la bi-frequence de raltimetre ne peut plus etre utilisee pour es-
timer le contenu en electrons libres de rionosphere. Cette correction est alors issue de 
modeles ; mais ceux-ci manquent encore de precision. La mesure radiometrique du satellite 
ne peut pas non plus etre utilisee sur de telles surfaces : elles est elle aussi remplacee par 
des sorties de modele ; moms precises. De plus, tout comme pour retude des oceans, les 
donnees altimetriques doivent etre corrigees de la topographie locale. Cela est d'autant 
plus necessaire que les variations de topographie across track a grandes et petites echelles 
spatiales peuvent etre tres importantes sur les calottes polaires. La chaine de traitement 
utilisee (LEGFd;sy et al. (2006)) calcule les fonctions geographiques de la hauteur h me-
suree pour s'affranchir de cet effet. Elle calcule egalement les fonctions geographiques 
des parametres de forme d'onde (le coefficient de retrodiffusion Bs, la largeur du front de 
montee LeW et la pente du flan TeS) pour tenir compte des effets locaux de penetration 
de la mesure altimetrique dans le manteau neigeux (Fig. 1.10). Enfin la chaine utilisee 
s'appuie sur une methode d'analyse des donnees le long de la trace, et non au point de 
croisement comme cela est generalement fait. En effet, LEGR.SY et al. (1999) ont montre 
que rorientation des sastruggis 2 par rapport a la trace du satellite influe sur les hauteurs 
mesurees par les traces ascendantes et descendantes. Le traitement le long de la trace 













FIG. 1.10 — Forme d'onde et parametre de retracking. La forme d'onde issue de l'altimetre 
(courbe bleue) est retraitee (courbe noire) afin de calculer les differents parametres de la 
forme d'onde. Figure issue de LACROIX (2007). 
2 Les sastruggis sont des oscillations irregulieres formees a la surface de la neige par l'erosion eoliennes 
et les depots de neige. 
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1.5. Conclusions partielles 
Toutes ces corrections permettent d'accroitre la precision des mesures de hauteur sur 
les calottes polaires. Cependant dans le cadre de l'observation des plates-formes de glace 
par altimetrie satellitaire, les hauteurs doivent egalement etre corrigee d'un modele precis 
de mark (cf Chap 2.2, 2.3 et 4.2), ou encore de l'ecoulement des glaces flottantes (cf 
Chap 4.2) qui est assez important dans ces regions. 
1.5 Conclusions partielles 
Malgre la mise en place du projet ARGO, l'ocean Austral reste aujourd'hui l'ocean 
le plus pauvre en observations in situ. Pour etudier sa dynamique haute frequence, la 
modelisation est donc un outil precieux. Plusieurs modeles circum-Antarctique ont déjà 
permis de mieux comprendre les variations haute frequence de l'ocean Austral en reponse 
aux vents et a la pression atmospherique (VivIER et al. (2005), OLBERS et LETT-
MANN (2007)). Cependant, pour mieux caracteriser les interactions de cet ocean avec 
les structures bathymetriques qui controlent sa circulation (le plateau Kerguelen, le pla-
teau Campbell, ou encore le passage de Drake), une modelisation plus fine est necessaire. 
Un des objectifs de cette these est de mieux comprendre l'impact du plateau Kerguelen 
sur la dynamique haute frequence de l'ocean Indien Austral en reponse a la maree d'une 
part et aux forcages atmospheriques d'autre part. 
Dans ce chapitre nous avons egalement mis en evidence les difficultes rencontrees 
par l'altimetrie en region cotiere, sur les forts gradients bathymetriques, et sur les plates-
formes de glace. Ces difficultes sont notamment liees au manque de precision des solutions 
• globales de la dynamique haute frequence dans ces regions ; la mise en place de modeles 
regionaux permet d'ameliorer ces solutions. L'autre objectif de cette these sera d'utiliser 
les simulations regionales de mark et de reponse de l'ocean aux forcages atmospheriques 
pour mieux etudier et corriger les signaux altimetriques autour des iles Kerguelen, Crozet 
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2.2. Donnees disponibles pour la validation du modele 
2.1 Objectifs 
Dans le chapitre precedent nous avons decrit le modele barotrope MOG2D/T-UCOm 
utilise pour la mise en place de modeles regionaux (en reponse au forcage par la mark 
et aux forcages atmospheriques) que nous allons maintenant valider. Dans cette partie 
nous presentons d'abord les donnees qui vont nous permettre de valider les modelisations 
regionales. II s'agit d'observations d'elevation in situ ou satellitaires et de donnees de 
courants in situ. Nous decrivons les differents processus qui nous permettrons d'analyser 
les donnees et de les confronter avec les modeles regionaux de maree et de reponse aux 
forcages atmospheriques. Ensuite, nous redefinissons la bathymetrie en region cotiere et 
sous la plate-forme de glace d'Amery, les incertitudes sur la bathymetrie etant une des 
sources principales d'erreur dans la modelisation oceanique (MouRRE (2004)). Enfin, 
dans là seconde moitie de ce chapitre nous decrivons la mise en place de la modelisation 
de la, dynamique oceanique haute frequence, la configuration des modeles, leur validation, 
et leur apport par rapport aux solutions de modele existantes. 
2.2 Donnees disponibles pour la validation du modele 
Dans cette section nous presentons l'ensemble des donnees collectees pour la valida-
tion du modele dans la region d'etude. Ces donnees sont de natures diverses : ii s'agit 
de donnees in situ et satellitales d'elevation de surface et de donnees in situ de courant. 
Nous presentons ensuite les techniques utilisees pour analyser ces donnees afin de pouvoir 
les confronter avec les sorties du modele tout en mettant en evidence les difficultes liees 
l'application de ces techniques. 
2.2.1 Donnees du niveau de la mer 
Les donnees d'elevation du niveau de la mer peuvent etre utilisees pour valider le 
modele force par la maree d'une part et par le forcage atmospherique d'autre part. 
La maree oceanique etant un phenomene ondulatoire periodique des masses d'eau, elle 
peut etre consideree comme la somme de signaux elementaires strictement periodiques 
appeles composantes harmoniques. Ainsi, pour confronter les resultats du moclele aux 
observations de mark il suffit d'effectuer une decomposition des deux signaux d'elevation 
afin d'en obtenir les caracteristiques (amplitude et phase) pour chaque onde de mark 
et de comparer les constituants issus du modele et des observations. Et pour comparer 
les elevations du modele dues au seul forcage atmospherique aux observations, le signal 
dfl a la maree doit etre soustrait a l'elevation totale du niveau de la mer a l'aide d'une 
prediction de mark. 
2.2.1.1 Donnees altimetriques 
Pour comparer le modele avec les mesures altimetriques nous avons utilise les donnees 
du satellite Topex-Posadon extraites le long de la trace avec l'outil X-track (RoBLou 
et al. (2006)). Ces donnees ont ete interpolees aux points de croisement (Fig. 2.1.a). 
Ainsi leur resolution spatiale est evidemment plus faible, bien que suffisante pour les 
comparaisons avec les sorties du modeles, mais le nombre de mesure en un meme point 
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est double, ce qui permet d'effectuer une analyse harmonique avec suffisamment de point 
d'observation. Par ailleurs tous les points situ& au Sud de 60 08 ont ete elimines du jeu 
de donnees altimetrique car la qualite des donnees pouvait avoir ete degradee par la 
presence de glace saisonniere au dela de ces latitudes. 
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FIG. 2.1 — A gauche (a) : points de croisement du satellite Topex-Poseidon. Seuls les 
points situ& au Nord de 60°S (en rouge) sont utilises pour la validation. A droite (b) : 
donnees in situ du niveau de la mer (en rouge les maregraphes cotiers, en jaune les 
maregraphes pelagiques ou mouillages, et en bleu les GPS). La localisation exacte des 
donnees in situ est precis& dans le tableau 2.1 
2.2.1.2 Donnees in situ 
L'ocean Austral, parce qu'il est difficile d'acces du fait de son isolement et de ses 
conditions climatiques, comporte assez peu de donnees in situ du niveau de la mer. Par 
ailleurs ces donnees sont reparties de manieres inegales autour du continent Antarctique 
et des quelques rares lies qui l'entourent. Les differentes donnees in situ collectees dans 
notre region d'etude (Fig. 2.1.b) sont repertoriees dans le tableau 2.1. Parmi celles-
ci nous comptons trois maregraphes cOtiers permanents du reseau ROSAME 1 (Reseau 
d'Observation Subantarctique et Antarctique du niveau de la NIEr) autour des Terres 
Australes et Antarctiques Francaises (TAAF) et trois autres le long de la  cote antarctique 
provenant de l'Australian Antarctic Data Centre 2 et de la Republique de Chine. Nous 
1 ROSAME (http ://www.legos.obs-mip.fr/observations/rosame)  
2 AADC (http ://data.aad.gov.au ) 
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2.2. Donnees disponibles pour la validation du modele 
disposons egalement d'un nombre important de mouillages dans la. partie Nord de la 
region d'etude, en particulier autour des lies Kerguelen oil le Service Hydrodynamique 
et Oceanographique de la. Marine 3 a realise des mesures de maree, et dans les eaux 
profondes situees entre les Iles Kerguelen et Crozet (Institut Francais de Recherche pour 
l'Exploitation de la MER4 ). Enfin en ce qui concerne la plate-forme de glace d'Amery 
nous disposons d'un mouillage situe a Beaver Lake et de quelques mesures GPS issus de 
campagnes effectuees sur l'AIS. 




Kerguelen 49° 21S 70 0  13E >365 ROSAME maregraphe cotier 
Saint-Paul 38° 43S 770  32E >365 ROSAME maregraphe cotier 
Crozet 46° 25S 51 ° 52E >365 ROSAME maregraphe cotier 
Kerguelen 1986 48° 52S 70° 10E 292 ROSAME mouillage 
Kerguelen 1987 48° 58S 70° 10E 365 ROSAME mouillage 
Kerguelen 1988 48° 58S 70° 10E 363 ROSAME mouillage 
Kerguelen 1991 48° 52S 70° 11E 350 ROSAME mouillage 
Kerguelen 1993 47° 40S 69° 22E >365 ROSAME mouillage 
Kerguelen 1995 47° 40S 69° 27E >365 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1986 37° 53S 770  35E 277 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1987 37° 53S 770  35E 362 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1988 37° 53S 77° 35E 362 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1991 37° 54S 77° 34E 265 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1992 37° 54S 77° 35E >365 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1993 370  54S 77° 35E >365 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1994 370  54S 77° 35E >365 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1996 37° 54S 77° 35E >365 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1997 37° 54S 770  35E 330 ROSAME mouillage 
Amsterdam 1999 370  54S 77° 34E 340 ROSAME mouillage 
Amsterdam 2000 37° 54S 770  35E >365 ROSAME mouillage 
Amsterdam 2003 37° 54S 77° 35E 341 ROSAME mouillage 
Amsterdam 2004 37° 54S 77° 33E >365 ROSAME mouillage 
Crozet 1993 46° 24S 51 0  57E >365 ROSAME mouillage 
Crozet 1994 46° 24S 51° 57E >365 ROSAME mouillage 
Crozet 1997 46° 25S 51° 57E 314 ROSAME mouillage 
Crozet 1999 46' 33S 51° 47E 312 ROSAME mouillage 
Crozet 2000 46° 33S 51 0  47E >365 ROSAME mouillage 
Crozet 2002 46° 33S 51° 47E >365 ROSAME mouillage 
Kerguelen BPR 48° 50S 61° 17E >365 IFREMER inouillage 
Crozet BPR 47° 	7S 540  54E >365 IFREMER mouillage 
TAB. 2.1 — Sites d'observation du niveau de la mer dans la region d'etude. 
3 SHOM (http ://www.shom.fr ) 
4 IFREMER (http ://www.ifremer.fr ) 
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Baie Oiseau 48° 41S 69° 	2E 33 SHOM mouillage 
Port Mary 48° 59S 69° 22E 23 SHOM mouillage 
Baie Greenland 49° 38S 70° 12E 29 SHOM mouillage 
Bale Norvegienne 49° 22S 70' 21E >365 SHOM mouillage 
Baie Hopeful 49° 	5S 69° 37E 52 SHOM mouillage 
Baie Larose 49° 35S 69° 18E 93 SHOM mouillage 
Armor 49° 28S 69° 44E 43 ROSAME mouillage 
L'Observatoire 49° 25S 69° 53E 40 ROSAME mouillage 
Mayes 49° 29S 69° 57E 43 ROSAME mouillage 
Port Fleuriais 49° 07S 69° 22E 26 ROSAME mouillage 
Saint Malo 49° 20S 69° 49E 43 ROSAME mouillage 
Davis 68° 34S 77° 58E >365 AADC maregraphe cotier 
Mawson 67° 36S 62° 52E >365 AADC maregraphe cotier 
Zhongshan 69° 23S 76° 22E >365 Chine maregraphe cotier 
Beaver Lake 70° 48S 68° 	9E 39 AADC mouillage 
HWDT 69° 43S 73° 35E 26 AADC GPS 
CAMP 70° 53S 69° 52E 10 AADC GPS 
TS01 69° 34S 71° 58E 48 AADC GPS 
TS03 69° 11S 70° 23E 68 AADC GPS 
TSO4 69° 13S 71° 35E 65 AADC GPS 
TS05 73° 15S 67° 	4E 83 AADC GPS 
TS06 73° 24S 67° 41E 18 AADC GPS 
V3 72° 37S 67° 34E 3 AADC GPS 
V5 72° 59S 67° 29E 4 AADC GPS 
TAB. 2.1 - Sites d'observation du niveau de la mer dans la region d'etude (suite). 
2.2.2 Donnees de courant 
Les donnees de courant etant rares dans le Sud de l'Ocean Indien, chacune apporte 
une information precieuse. Nous avons collecte 25 series de donnees de courant reparties 
sur 9 sites differents au niveau du front de l'AIS (Fig. 2.2.a, R.OSENBERG et al. (2002)). 
Les instruments de mesures ont ete deploy& pour une duree d'un an a partir de fevrier 
2001 dans le cadre du projet AMISOR (AMery Ice Shelf Ocean Research) qui vise a 
quantifier les interactions entre l'ocean et l'AIS et a determiner l'implication de cette 
interaction dans le bilan de masse de la plate-forme de glace et dans la modification 
des masses d'eau. Les mouillages sont tous situ& sur le plateau continental antarctique 
et sept d'entre eux ont ete places a une tres faible distance du front (— 5.5 km). Pour 
effectuer les comparaisons entre le modele barotrope et les donnees de courant dispersees 
le long de la colonne d'eau nous avons donc effectue, pour chaque site d'observation, des 
moyennes verticales de toutes les cellules ADCP (Acoustic Doppler Current Profiler). 
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FIG. 2.2 — Sites de deploiement de courantometres dans le cadre des projets : AMISOR 
((a), h gauche) et KEOPS ((b), h droite). En fond de carte : bathymetrie  en metres. 
Nous disposons egalement des mesures de courants de deux ADCP deployees dans la 
partie Nord du plateau Kerguelen dans le cadre du projet KEOPS (Kerguelen Plateau 
and Ocean comPared Study) : h 49`44.52S/73`12.16E sur le talus et a 5015.44S/72'34.11E 
sur le plateau (Fig. 2.2.b). Chacun des instruments a effectue des enregistrements d'une 
duree d'un an pour chacune de ses 46 cellules situees le long de la colonne d'eau. 
Pour effectuer une comparaison coherente entre le modele et les observations nous 
avons moyenne les donnees de toutes les cellules de la colonne d'eau en excluant celles 
situees dans la couche d'Ekman. La profondeur de la couche d'Ekman a ete definie 
l'aide du profile des courants moyens le long de la colonne d'eau. Pour chacune des series 
de donnees moyennees de courant nous avons alors effectue une analyse harmonique 
des composantes meridiennes et zonales du vecteur vitesse afin d'obtenir les constantes 
harmoniques de chaque onde de maree. 
2.2.3 Analyse des donnees pour la maree 
2.2.3.1 Analyse harmonique 
Les sorties du modele ne peuvent pas etre directement comparees aux observations 
de maree. Ii nous faut effectuer au prealable une analyse harmonique des donnees qui 
permet de determiner les coefficients d'amplitude et de phase de chaque onde de maree 
aux endroits oui l'on dispose de donnees. 
Partant du principe de periodicite du phenomene de maree, il nous est possible 
de decomposer l'elevation de surface due a la maree en une somme de composantes 
periodiques dont la frequence est parfaitement connue, et ainsi de connaitre les ca-
racteristiques d'amplitude et de phase de chaque onde de maree. 
L'elevation de surface hmaree  en un point P = (A, 0) et au temps t, peut done s'ecrire 
sous la forme (PuGH (1987), pages 98-108) : 
hmaree(P, = E ik(t)Ak(P) cos (wk(t — to) — Gk(P) + (lk° + uk(t))), 	(2.1) 
Oil Ak et Gk sont respectivement l'amplitude et le retard de phase pour chaque com- 
posante k du spectre considere, les termes 1k  (t) et uk (t) sont les facteurs de correction 
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nodale en amplitude et en phase, wk est la pulsation de l'onde et wk(t—t o )+Vk° determine 
la phase au temps t, et Vk° = Vk (to ). 
En decomposant le cosinus et en notant Vh (t) = Vk(t) uk (t), nous obtenons done : 
hmaree — 	fk(t)Ak(P) (cos (Gk (P)) cos (v(0) + sin (Ck (P)) sin (Vk (t))) (2.2) 
f k(t)(xk(P) cos((t)) + y k(P) sin(q(t))) (2.3) 
avec 	xk(A, 0) = Ak(A, 0) cos(Ck(A, 0)), 
Yk(A, 0) = Ak(A, 0) sin(Gk(A, 0))• 
L'analyse harmonique est un algorithme aux moindres carres qui minimise le residu 
de la difference entre les observations et une prediction optimale de la maree [GoDm 
(1972), FOREMAN et NEUFELD (1991)]. Cela revient h minimiser la fonction : 
2 
(h(t) — hiviar„(t ri )) . (2.4) 
L'analyse harmonique est une methode particulierement bien adaptee aux series de 
donnees maregraphiques, car h la difference de la transformee de Fourrier, elle resout le 
systeme avec un jeu de frequences parfaitement connues. L'analyse harmonique possede 
egalement l'avantage de permettre le calcul des composantes de maree avec une serie 
temporelle creuse (donnees manquantes) ou irregulierement echantillonnee. L'utilisation 
de l'analyse harmonique est toutefois limitee par la longueur de la serie temporelle et 
par l'echantillonnage de cette serie. 
2.2.3.2 Critere de Rayleigh 
Le nombre de constituants pouvant etre analyses depend de la longueur de la serie 
temporelle, nombre de constituants ayant des periodes tres similaires. Afin de pouvoir 
separer les composantes analysees, il est necessaire que la serie temporelle respecte le 
critere de Rayleigh (PARKE et al. (1987), PONCHAUT (1998)). Ce critere traduit le fait 
que, pour separer deux ondes de frequence f  et f2 , la periode d'enregistrement Te doit 
verifier : 
1  > I 
fl — f2 
(2.5) 
Nous representons dans le tableau 2.2 la periode minimale d'enregistrement requise 
afin de separer chacune des 8 ondes principales de maree. 
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TAB. 2.2 — Periode de separation des principales ondes de maree (en jours). 
Ainsi, pour separer les harmoniques 11/1 2 et K1 , il faut disposer de 24 heures de donnees, 
alors que pour separer M2 et S2 ii faut avoir 15 jours donnees. Dans le tableau 2.1, on 
remarque par exemple que certaines series temporelles de mesures GPS sont de longueur 
inferieur a 15 jours. Pour ces donnees, ii n'est done pas possible de separer les ondes 
principales M2 et S2 ou encore K 1 et 0 1 . Pour analyser ces series, on utilise la methode 
des reponses decrite ci-dessous. 
2.2.3.3 Analyse par la methode des reponses 
Cette methode, developpee par Mum< et CARTIATRIGHT (1966), s'a.ppuie sur l'hy-
pothese que la reponse de l'ocean aux forces gravitationnelles peut etre determinee de 
maniere precise grace a une relation, appelee relation d'admittance, qui relie le potentiel 
de maree a la maree observee en certains points, et plus precisement au spectre de ces 
principaux constituants. On suppose pour cela que l'admittance vane peu en fonction de 
la frequence pour une serie donnee. Ainsi, l'admittance des principaux constituants, ou 
ondes porteuses, peut etre utilisee pour determiner la reponse a des frequences voisines 
(constituants secondaires). L'avantage de cette methode est qu'elle peut s'appliquer a des 
series temporelles de courte duree, elle a donc ete prefer& a la methode d'analyse har-
monique pour calculer les constantes de maree pour les donnees GPS. Cependant, cette 
methode ne peut s'appliquer que dans le cas d'ondes d'origine astronomique. Par ailleurs, 
dans le cas de serie de donnees trop courtes pour permettre une separation convenable du 
spectre, les problemes de separation peuvent engendrer des erreurs importantes sur les 
constantes des ondes porteuses et une grande incertitude en &collie alors sur les ondes 
deduites par admittance. 
2.2.3.4 Phenomene d'aliasing 
Parallelement, si l'echantillonnage temporel n'est pas sufbant, il pent se produire 
une perte d'information temporelle : c'est le phenomene de repliement du spectre, encore 
appele aliasing. D'apres le theoreme de Shannon-Nyquist, la frequence d'echantillonnage 
doit etre au moms egale au le double de le frequence a resoudre. Si cela n'est pas 
le cas ii y a un recouvrement spectral du signal. Lorsque l'on cherche a observer le 
phenomene de mark -dont les periodes sont de quelques heures- avec l'altimetrie -dont 
la periode de repetitivite est de plusieurs jours- le probleme d'aliasing se pose done. 
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Mathematiquement, cela se traduit par : 
COS (W kTe ) = COS PI A; Te 	 (2.6) 
avec w et T la pulsation et la periode de l'onde etudiee, w' et T' celles de l'onde aliasee et 
we et Te celles de Pechantillonnage. Ainsi, pour resoudre les periodes aliasees des ondes 
de maree dans le signal altimetrique ii faut determiner l'entier n qui verifie : 
	
1 	 ck) — < n < ± —2 	avec  2 	 we 
(2.7) 
En resolvant 2.7, nous en deduisons les periodes aliasees par la repetitivite du satellite 
T/P des principales ondes de maree (Tab. 2.3). 
Onde Periode reelle Periode aliasee 
1\42 0.5175 62.107 
S2 0.5000 58.742 
N2 0.5274 49.528 
K2 0.4986 86.596 
K1 0.9973 173.192 
01 1.0758 45.714 
P1 1.0027 88.891 
Q 1 1.1195 69.734 
TAB. 2.3 — Periode des ondes de maree et periode alias& par la repetitivite des satellites 
T/P et Jason (en jours). 
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2.3. Bat hymet rie de la region modelisee 
2.3 Bathymetrie de la region modelisee 
La bathymetrie est un element clef de la modelisation oceanique, notamment en 
milieu cOtier oa des faibles erreurs sur bathymetrie peuvent engendrer  de larges erreurs 
dans la modelisation. Ii est done necessaire de porter un inter& particulier  a une bonne 
description bathymetrique afin de reduire autant que possible les erreurs du modele. 
C'est ce que nous nous attachons a faire dans cette partie. 
2.3.1 Plateau des Kerguelen 
Par comparaison des solutions des premieres simulations avec les donnees in situ nous 
avons remarque que la qualite des solutions obtenues autour des Iles Kerguelen, et plus 
particulierement dans le Golfe du Morbihan, n'etait pas homogene avec les solutions dans 
les autres bassins. En effet aux abords de cette region les profondeurs sont assez faibles 
et les erreurs de bathymetrie jouent un role important sur la qualite des simulations. La 
bathymetrie GEBCO utilisee pour les premieres simulations est represent& sur la figure 
2.3 avec une echelle seuillee allant de 0 a —10 metres qui est la profondeur minimale 
requise pour la resolution des equations du modele. Cette profondeur permet de ne pas 
obtenir de profondeur negative dans les zones decouvrantes h mar& basse. Sur la figure 
2.3 on peut facilement constater que l'isoligne des —10 metres differe fortement du trait 
de cotes des Iles Kerguelen et que l'entree de la baie du Morbihan est consideree comme 
quasi-fermee par le modele. 
FIG. 2.3 — Bathymetrie GEBCO (gauche) et bathymetrie regeneree a l'aide  des sondages 
bathymetriques (droite) avec une echelle allant de 0 a —10 metres. 
Pour pallier h cette erreur, la bathymetrie a ete localement regeneree a partir de 
donnees de sondages du SHOM (Fig. 2.4). Afin de tenir compte au mieux  des donnees, 
un algorithme d'interpolation base sur un maillage de type elements finis  a ete mis en 
place. 
1. Les donnees redondantes ainsi que celles dont la mesure ne correspondait pas avec 
les mesures voisines ont ete eliminees. 
58 
68°30' 	69° 	69°30' 	70° 	70°30' 7 ° 
68°30 	69° 	69°30' 	70° 	70°30' 	71.0 
01 
68°30' 69° 69°30' 70° 70 30 71° 














..... ...... ... . : .. . . . . • 




Chapitre 2. Modelisation barotrope 
2. La bathymetrie mondiale GEBCO a ete utilisee pour completer au mieux les in-
formations des sondages. 
3. Un maillage aux elements finis utilisant les donnees comme noeud a ete realisee afin 
d'effectuer l'interpolation lineaire de toutes ces mesures. L'utilisation des elements 
finis a permis de tenir compte de la position exacte des points de sondes. 
4. La bathymetrie obtenue apres interpolation sur une grille reguliere a ete integree 
dans la bathymetrie regionale utilisee (Fig. 2.4). 
Les points de sondes out fourni une importante information supplementaire, en par-
ticulier dans la zone de petits fonds de la baie du Morbihan on le maregraphe cotier 
des lies Kerguelen est situ& Es out permis d'ameliorer considerablement  la bathymetrie 
GEBCO dans cette region. Pour plus de lisibilite nous notons GEBCOKER la ba-
thymetrie regeneree localement autour des lies Kerguelen dans la suite  du manuscrit. 
La qualite de chacune de ces deux bathymetries est test& dans la partie 2.4. 
FIG. 2.4 - Ensemble des donnees de sondages utilisees (gauche) et  nouvelle bathymetrie 
interpolee autour des lies Kerguelen (droite). Les profondeurs sont en metres. 
2.3.2 Plate-forme de glace d'Amery 
La mauvaise connaissance de la geometrie des cavites sous les plates-formes de glace 
est l'une des principales sources d'erreur dans les modeles numeriques d'ocean autour de 
l'Antarctique. L'importance du role qu'elles jouent dans la dissipation d'energie de maree 
rend donc necessaire l'utilisation de la cavite la plus realiste possible en entrée du modele. 
Toute la difficulte reside dans le fait que ces plates-formes de glace sont permanentes, 
que les donnees de bathymetrie y sont ainsi tres difficiles a collecter, et que leur ligne 
d'echouage, correspondant a l'isobathe 0 m, est difficile h localiser car elle peut se situer 
sous plus de 1000 m de glace. 
Les precedentes etudes de modelisation dans la region de l'AIS utilisaient la cavite 
definie par WILLIAMS et al. (1998). Depuis, h partir de donnees altimetriques ERS-1, 
de mesures d'epaisseur de glace et d'un modele de densite de la glace, le trait de cote a 
ete redefini repoussant la ligne d'echouage 340 km plus au Sud (FRicKER et al. (2002)). 
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Une simulation de maree a ete effectuee avec une bathymetrie sous l'AIS interpolant les 
points de sondages bathymetriques situ& dans la partie Nord de l'AIS et s'appuyant sur 
ce trait de cote. Cependant la definition de ce nouveau trait de cote n'est  pas coherente 
avec l'analyse des donnees GPS TS05 et TS06 situ& respectivement a 674E/73°15S et 
66'40E/73°24S (Fig. 2.5, a gauche). En effet l'analyse par transform& de Fourier des deux 
signaux (Fig. 2.5, a droite) indique la presence d'un signal de mar& au niveau du site 
TS05 (amplitudes distinctives aux periodes des ondes de maree diurnes  et semi-diurnes) 
et confirme egalement que TS06 se situe en dehors de la plate-forme  de glace puisque 
qu'aucun signal de mar& n'y est detecte. Notons par ailleurs que les amplitudes de maree 
presentes dans les donnees TS05 sont assez faibles. Ce GPS semble donc se situer dans la 
zone de flexion de la plate-forme de glace qui correspond a une zone de transition entre la 
ligne d'echouage, oil les elevations de la plate-forme sont nulles, et les regions oil elle flotte 
librement avec les elevations de l'ocean. La zone de flexion s'etend sur  une distance de 
quelques centaines de metres perpendiculairement a la ligne d'echouage (HOLDSWORTH 
(1969), VAUGHAN (1995), REEH et al. (2003)). Plus recemment GIOVANNA et al. (2007) 
ont utilise des images MODIS (MODerate Resolution Imaging Spectroradiometer) et 
SAR (Synthetic Aperture Radar) afin de deduire la position de la ligne d'echouage ; 
c'est cette definition, coherente avec les observations a TS05 et TS06, qui a ete utilisee 
pour regriller la bathymetrie sous l'AIS. Ii a ensuite fallu re-griller une bathymetrie qui 
s'adaptait sur ce trait de cote. 
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FIG. 2.5 - A gauche : trait de cote redefini par FRICKER et al. (2002) en noir. La ligne 
d'echouage redefinie par GIOVANNA et al. (2007) et utilisee pour regriller la bathymetrie 
sous l'AIS est superposee en rouge. A droite : spectre de Fourier pour les donnees GPS 
TS05 et TS06. Le spectre de TS05, contrairement a celui de TS06, contient des pics 
d'amplitude correspondant aux periodes des principales ondes de maree semi-diurnes et 
diurnes. Le GPS TS05 est done situe au-dessus la cavite oceanique form& par l'AIS, 
tandis que TS06 est situe sur le continent Antarctique : la ligne d'echouage de la plate-
forme se situe donc entre ces deux GPS. 
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Chapitre 2. Modelisation barotrope 
Nous avons retire repaisseur de glace immergee de la bathymetrie  pour obtenir la 
hauteur de colonne d'eau et ainsi pourvoir resoudre les equations du modele. La carte 
d'epaisseur de glace utilisee pour l'AIS est issue de FRICKER et al. (2002), elle a ete 
realisee grace aux donnees d'elevation du satellite ERS-1, a des mesures radio echo soun-
ding de l'epaisseur de glace et h un modele de densite de glace. 
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FIG. 2.6 — En haut : nouvelle ligne d'echouage de l'AIS et points de sondages ba-
thymetriques utilises pour la generation de la nouvelle grille bathymetrique (en metres). 
En bas : profiles de bathymetrie le long de la section noire de la figure du haut pour cha-
cune des 10 bathymetries testees. L'epaisseur de glace submergee est represent& en trait 
noir epais. HCEM est la hauteur moyenne de colonne d'eau de la bathymetrie consider& 
sous tout l'AIS (en metres). 
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Pour re-definir la. bathymetrie sous PAIS, nous avons utilise les donnees de sondages 
bathymetriques in situ dont nous disposions. Sous les plates-formes de glace, ces donnees 
sont limitees aux regions faciles d'acces, pres des stations scientifiques, oh les crevasses 
sont peu nombreuses et oil l'epaisseur de glace n'est pas encore trop importante. Ainsi, 
dans le cas de PAIS, nous ne possedons pas de donnees bathymetriques au dela de 
71°35S (Fig. 2.6). Par consequent, il est necessaire d'utiliser une methode alternative pour 
obtenir une bathymetrie aussi precise que possible dans cette region. Nous affinons ici une 
methode utilisee initialement par HEMER et al. (2006) pour determiner la bathymetrie 
situee sous l'AIS. Cette methode originale combine a la fois des mesures de bathymetrie 
et d'elevation de surface afin de deduire la forme de la cavite de maniere optimale de 
part et d'autre de 71°35S (GAuroN-FENzi et al. (2008)). Les travaux de HEMER et al. 
(2006) sont ameliores par l'utilisation d'un trait de cote plus précis (Fig. 2.5, gauche), 
de nouvelles donnees ayant servies a la generation de la bathymetrie dans la partie Nord 
de l'AIS issues de mesures sismiques et d'observations directes a travers des trous de 
sondages (ces donnees sont repertoriees dans GALTON-FENZI et al. (2008), Fig. 2.6), et 
d'une modelisation de la maree plus haute resolution. La methode pour la generation de 
la bathymetrie est la suivante : dans la partie Nord de PATS, les donnees de bathymetrie 
sont interpolees a l'aide d'une regression lineaire. Au Sud, la oü la, bathymetrie est non 
connue, 10 bathymetries, conduisant chacune a une moy-enne de hauteur de colonne 
d'eau differente sont creees. Chacune des bathymetries ainsi generees est alors testee 
et confront& au donnees in situ d'elevation afin de determiner .1a bathymetrie dont les 
solutions de maree modelisees s'ajustent le plus avec ces observations. 
2.3.3 Conclusion 
Nous avons donc reduit les incertitudes sur la bathymetrie dans deux regions de 
l'ocean Indien Austral. Autour des iles Kerguelen tout d'abord, la bathymetrie a ete 
regeneree a partir de sondages bathymetriques et d'une methode d'interpolation. Ce tra-
vail etait important car de faibles erreurs de bathymetrie dans les regions de petits fonds 
peuvent generees des erreurs importantes dans la modelisation des ondes de gravite. 
Enfin, la bathymetrie a egalement ete reinterpolee dans Prydz Bay a l'aide de mesures 
bathymetriques in situ. Par ailleurs, sous la plate-forme de glace d'Amery, il est impor-
tant de determiner la geornetrie de la cavite pour reduire les erreurs dans cette region. 
Cependant les releves bathymetriques sont tres rares an Sud de la plate-forme, a cause 
des contraintes logistiques pour y acceder, et des contraintes techniques pour effectuer 
des mesures sous plusieurs centaines de metre de glace. Nous avons done mis en place 
une methode originale combinant a la fois les donnees de bathymetrie du Nord de l'AIS, 
et les donnees d'elevation et la modelisation de la maree barotrope au Sud de l'AIS. 
Les resultats de cette methode, ainsi que rapport de la nouvelle bathymetrie autour des 
iles Kerguelen et dans Prydz Bay, sont presents dans la section suivante. Nous valide-
rons alors le modele regional de mar& dans son ensemble en le confrontant aux donnees 
d'elevation et de courant dont nous disposons. Nous comparerons enfin la mark regionale 
avec des modeles globaux et circum-Antarctique que nous presenterons. 
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2.4 Validation du modele sur le signal de maree 
A l'echelle globale, les elevations dues a la maree constituent la principale source 
de variabilite de la surface des oceans (PoNc0AuT et al. (2001)). II est donc essentiel 
d'acquerir une connaissance precise de ce signal afin notamment de le retirer des mesures 
altimetriques oil il est aliase et melange aux processus basse frequence de signature plus 
faible, et de pouvoir ainsi extraire et etudier les signaux oceaniques residuels. Autour 
de l'Antarctique, une bonne connaissance de la maree est necessaire pour en corriger les 
signaux de teledetection d'ERS, ENVISAT et ICESAT (ZwALLY et al. (2002)) et ainsi 
mesurer la topographie des plates-formes de glaces. Elle est egalement necessaire car elle 
joue un role important dans l'ecoulement des glaciers formant les plates-formes de glace 
(BINDSCHADLER et al. (2003)) et parce qu'une grande partie de son energie est dissipee 
sous la glace. 
Les modeles globaux de maree ont sans cesse ete ameliores depuis ces dernieres 
decennies (notamment grace a l'assimilation de donnees altimetriques) et leur precision 
actuelle est de l'ordre du centimetre dans l'ocean profond. Avec la demande grandissante 
de produits altimetriques cotiers, une des difficultes pour les nouveaux modeles de maree 
reside dans leur aptitude a produire des solutions precises dans les zones cotieres et dans 
les regions a fort gradient bathymetrique on des erreurs superieures a 6 cm, LE PRO-
VOST (2001)) peuvent etre trouvees. Les difficultes se situent egalement dans les regions 
de fortes latitudes oil de grandes disparites entre les differents modeles subsistent. 
Les recents modeles de maree assimilant des informations in situ et satellitales ont 
ameliore notre connaissance du signal de maree dans l'ocean Austral. Cependant leur 
utilisation reste limitee pour les raisons suivantes : 
—l'absence de couverture des satellites Topex-PoseIdon et Jason au dela de la lati-
tude 66°S qui reduit de facon significative le nombre des donnees altimetriques 
assimiler autour de l'Antarctique, 
—l'enregistrement saisonnier des donnees du a la presence de glace saisonniere, 
—le manque de donnees in situ pour l'assimilation dans l'ocean Austral, 
—les erreurs de bathymetrie en particulier aux tres hautes latitudes et sous les plates-
formes de glace, 
—des simplifications de la physique dans les modeles. 
Ces simplifications sont notamment necessaires pour reduire les temps de calcul des 
simulations. Ii peut s'agir de la parametrisation du coefficient de frottement par le 
fond, du melange horizontal, ou encore de la linearisation du terme d'advection dans 
les modeles spectraux. Lorsque les plates-formes de glace sont incluses, ii faut egalement 
tenir compte des termes de flexion le long de la ligne de cote (VAUGHAN (1995), HOLD-
SWORTH (1969), REEH et al. (2003)), la oil la plate-forme est en contact avec le fond 
marin. Dans notre modele nous considerons que la glace permanente de l'AIS flotte libre-
ment avec les elevations de surface de l'ocean. Ses seuls effets sont de reduire la hauteur 
de colonne d'eau et de produire un frottement supplementaire dU a l'interface eau/glace. 
En suivant les etude de KOWALIK (1981) et MAcAYEAL (1984), nous avons done double 
le coefficient de frottement dans les regions couvertes par la glace. 
Dans cette section, nous cherchons a determiner là capacite du modele hydrodyna-
mique MOG2D/T-UGOm a reproduire precisement la maree dans la region australe de 
l'ocean Indien. Cette region comporte les difficult& citees precedemment. Elle contient 
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egalement des zones oil la mark est particulierement complexe comme le plateau de 
Kerguelen, agissant comme une barriere dans l'ocean Austral, les lies Kerguelen, tres 
echancrees (LE PROVOST et LYARD (1993)), et la cavite oceanique formee par PAIS. 
2.4.1 Validation sur le signal d'elevation 
Pour confronter les sorties de modele aux donnees d'elevation, nous calculons la 
difference complexe z„nip entre le modele et les observations pour chaque onde de mark. 
Cette difference a l'avantage de combiner les erreurs d'amplitude et de phase entre les 
deux signaux de mark à comparer. En notant A obs , Amod et cbobs , ch"„d les amplitudes et 
phases de chacune des deux ondes a comparer (onde observee et modelisee), la difference 
complexe s'exprime par : 
Zcontp = Aobs e tcb0b8 — Amode icb ^wd (2.8) 
   
Afin de rendre les resultats plus synthetiques nous avons egalement calcule l'erreur 
complexe a, pour un constituant c donne et l'erreur complexe o-conth pour une combinaison 
de plusieurs sites et de plusieurs constituants, toutes deux definies comme suit : 
1 	Nsites E zcionip 2Nsites i=1 (2.9) 
(2.10) 
Cependant pour bien differencier l'apport du modele dans l'ocean du large et dans les 
regions peu profondes et sous l'AIS, nous avons separe les donnees d'elevation en deux 
jeux : le premier ne comprend que les donnees altimetriques, representatif des erreurs de 
maree an large, le second est constitue exclusivement de donnees in situ pour les regions 
peu profondes. 
2.4.1.1 Apport de la nouvelle bathymetrie autour des lies Kerguelen 
Deux simulations utilisant les deux differentes bathymetries en entree (GEBCO et 
GEBCOKER) ont ete realisees afin de quantifier les effets de celles-ci sur les quatre 
principaux constituants de mark (M2 , S2, K1, 0 1 ) autour des lies Kerguelen. Les 
deux simulations correspondent aux simulations simuMGEBco et simuMGEBco/KER 
respectivement (cf partie 1.3.). L'erreur combinee calculee sur les quatre ondes et sur 
les 14 sites a proximite des ces Iles (Fig. 1.3) est passee de 2.2 cm (siniuMGEBco ) 
1.3 cm (simu/V/GEBco/KER). Cette forte diminution s'explique en grande partie par une 
meilleure simulation de la propagation de la mark, et en particuliers des ondes semi-
diurnes, dans le Golf du Morbihan. L'impact de la nouvelle bathymetrie est quasiment 
nul pour les autres sites autour des lies Kerguelen. A l'interieur de la baie du Morbihan, 
la seule donnee in situ ayant une longue serie temporelle (> lmois) dont nous disposons 
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FIG. 2.7 — Amplitude (haut) et phase (bas) dans le Golf du Morbihan avec la ba-
thymetrie GEBCO (gauche) et GEBCOKER (droite). Le point rouge indique la po-
sition du maregraphe cotier de Port-aux-Francais. La RMS complexe pour l'onde M2 a 
ete reduite de plusieurs centimetres au maregraphe cotier en utilisant GEBCOKER. 
est le maregraphe cotier du reseau ROSAME situe h Port aux Francais,  la base scienti-
fique de Kerguelen. Cc maregraphe possede plus de 14 ans de donnees  du niveau de la 
mer et les incertitudes sur son analyse harmonique sont done tres faibles. Les comparai-
sons des deux simulations avec ces donnees nous informent que les effets  du changement 
de bathymetrie sont inexistants sur l'onde 0 1 , et qu'ils ameliorent de plus de 1 cm la 
difference complexe de l'onde K1 . Par ailleurs ces effets sont tres significatifs en ce qui 
concerne les ondes semi-diurnes, dominantes dans la region. Les amplitudes de M2 et S2 
ont ete ameliorees de 3 cm (Fig. 2.7) et de 2.3 cm respectivement, et les phases pour 
chacune de ces ondes ont pu etre corrigees d'environ 50' soit 1 h 40 min. 
La figure 2.7 represente les amplitudes et phases de l'onde M2 issues  de la simulation 
si mu AIGEBCO et de la simulation SiMUM GEBCOIKER. L'impact qu'a la bathymetrie sur 
les solutions du modele se distingue tres clairement dans la baie du Morbihan. Alors 
que les amplitudes de M2 decroissent a l'entree la baie pour a nouveau s'intensifier h 
l'interieur de celle-ci avec la bathymetrie GEBCO, elles ne cessent de s'amplifier avec 
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GEBCOKER . Ainsi dans le nord de l'entree de la baie la difference d'amplitudes entre 
les deux simulations excede 8 cm. Sur les cartes de phase les effets de la bathymetrie 
sont encore plus surprenants. Dans la simulation simuMcEnco les lignes cotidales bi-
furquent brusquement a l'entree de la baie et se propagent alors parallelement a celles-ci h 
l'interieur de la baie. Dans la simulation SiMUM GEBCOIKER les isolignes de phase ne sont 
pratiquement pas deviees h l'entree et dans la baie. Ainsi, dans la baie du Morbihan, les 
lignes cotidales issues de chacune des deux simulations sont quasiment perpendiculaires 
et le dephasage entre elles peut atteindre jusqu'a, 600  au fond de la baie. 
La bathymetrie regrillee a partir de donnees bathymetriques  GEBCOKER a ainsi 
permis de comprendre les differences obtenues entre le modele utilisant GEBCO en 
entrée et les observations in situ. Ces resultats sur l'amplitude et la phase de maree 
prouvent ainsi l'importance de definir au mieux la bathymetrie dans le modele et en 
particulier dans les regions cOtieres. 
2.4.1.2 Determination de la meilleure bathymetrie sous l'AIS. Apport sur 
les simulations de maree 
Nous presentons d'abord les resultats des simulations effectuees avec la bathymetrie 
GEBCO sous l'AIS et la bathymetrie qui s'appuie sur les trait de cote issu de FRICKER 
et al. (2002) (Fig. 2.8) pour l'onde M2. Ces simulations correspondent respectivement 
aux simulations SiMUMGEBCO et simu MFricker et al. de la partie 1.3. du manuscrit. A 
partir de ces deux simulations on distingue tres nettement l'impact du  trait de cote et 
de la bathymetrie sur les amplitudes de maree. Les amplitudes de M2 augmentent tres 
rapidement dans la simulation utilisant GEBCO passant de 22 cm a plus de 40 cm 
sur une distance de 300 km. Dans la seconde simulation l'augmentation est un peu 
moindre sur une distance deux fois plus grande. 
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FIG. 2.8 — Amplitude de 11/12 resultant de la simulation avec la bathymetrie GEBCO (a, 
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Les amplitudes de la figure 2.8.b sont le resultat d'une simulation utilisant un trait 
de cote plus realiste en entree et les comparaisons avec les GPS disponibles sur FATS 
montrent que les amplitudes et phases obtenues pour cette simulation sont egalement 
plus realistes : ainsi pour les GPS situes autour de 71'S la valeur de a, est d'environ 4 cm 
contre plus de 10 cm pour les comparaisons avec la simulation GEBCO. Les solutions 
de maree sont donc ameliorees dans la simulation simu --Fricker et al., mais les differences 
avec les observations sont encore assez importantes. 
Nous avons discute precedemment du fait que la ligne d'echouage de l'AIS issu de 
FRICKER et al. (2002) etait obsolete. Nous avons donc regenere le maillage pour effectuer 
de nouvelles simulations s'appuyant sur le trait de cote de GIOVANNA et al. (2007), et, 
pour determiner la bathymetrie la plus realiste sous l'AIS. Nous avons fait differentes 
simulations avec le modele MOG2D/T-UGOm sur chacune des 10 configurations exposees 
dans la partie 2.2. (ces simulations correspondent aux SiMUMAis, FINICErx  de la section 
1.3.) Les amplitudes et phases des quatre composantes principales de mark (M2, S2, 1(17 
0 1 ) issues de FE52004 out ete utilisees pour forcer les elevations du modele aux frontieres 
ouvertes, car cette solution concorde tres bien avec les mesures altimetriques dans ces 
regions. Le modele a ete integre sur une periode de 40 jours, et les 30 derniers jours 
ont ete utilises pour effectuer l'analyse harmonique. Ainsi, pour chacune des simulations, 
chacune des composantes de maree et chacune des observations sur l'AIS, nous avons 
calcule ze . Ce parametre a ete somme sur tons les GPS situes sur la plate-forme de glace 
et sur les trois maregraphes cOtiers antarctiques. La figure 2.9 represente cette somme 
en fonction de la hauteur moyenne de colonne d'eau (HMCE) sous l'AIS. 
300 	350 	400 	450 
Hauteur de colonne d eau moyenne (m) 
FIG. 2.9 —a , sommee sur les quatre composantes de maree modelisee et sur les observa-
tion GPS et maregraphiques antarctiques en fonction de HMCE. 
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Sur cette figure nous pouvons distinguer un minimum correspondant  a HAICE = 
367m qui indique que dans cette configuration les erreurs entre le modele et les differentes 
donnees sont minimisees. C'est done la bathymetrie correspondant a cette HMCE que 
nous utiliserons par la suite pour effectuer les simulations de reference. 
Dans le modele, nous considerons que la presence de glace n'affecte que le coefficient 
de frottement : les regions couvertes par la glace ont un coefficient de frottement double 
(KowALIR (1981), MACAYEAL (1984)). Cette parametrisation est justifiee sous l'AIS 
qui est une plate-forme de glace permanente. Deux simulations ont ete effectuees pour 
la confirmer pour la glace de mer saisonniere. La premiere simulation est basee sur 
l'etude de MACAYEAL (1984) pour les plates-formes de glace antarctiques; le coefficient 
de frottement n'est double que sous l'AIS. Dans la seconde simulation nous avons en 
plus considere les effets de la glace saisonniere sur ce coefficient. Pour cela nous avons 
moyenne sa distribution sur la periode de modelisation a partir des donnees NSIDC 
(Corms° (2004)), et nous avons pondere le coefficient de frottement en fonction de la 
presence annuelle de la glace de mer. A l'issue des deux simulations nous obtenons une 
erreur complexe combinee legerement inferieure pour la premiere simulation, ce qui est 
consistent avec les etudes precedentes (LYARD (1997)). Ainsi par la suite, le coefficient 
de frottement ne sera double que dans la region de l'AIS. 
2.4.2 Comparaisons avec les courants in situ 
Les courants de maree, tout comme ses elevations, sont periodiques : pour chaque 
onde de maree leur intensite et leur direction vane tout au long du  cycle de maree. 
Pendant cette periode les masses d'eau decrivent des ellipses quasiment fermees (Fig 
2.10). La periodicite des courants de maree nous permet de comparer les courants issus 
du modele a ceux observes, bien que les periodes d'observation et de modelisation soient 
different es. 
FIG. 2.10 - Representation d'un ellipse de maree dans le cas d'une onde de periode de 
12h. A chaque heure / du cycle de maree le courant est dirige du centre de l'ellipse vers 
le /eme point du bord de l'ellipse. Le courant correspondant au debut du cycle (temps 
"0") est indique par la fleche rouge, le sens de rotation de l'ellipse est indique par la 
fleche noire. 
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Sur la figure 2.11 nous avons represente les ellipses de maree observees et simulees 
pour les ondes principales A/2 et K1 au niveau du front de l'AIS (cf Fig. 2.2). Globalement 
les courants de maree semblent mieux reproduits par le modelle pour la maree M2 que 
pour la maree K1 . Les amplitudes de courant de M2 sont les plus intenses dans cette 
region. Elles sont assez bien modelisees pour sept des neuf sites d'observation mais sont 
surestimees de plus de 30% a AI S 6 et AI S 7 pour les ondes semi-diurnes et diurnes. II 
pourrait donc s'agir la d'un probleme lie a la bathymetrie. Les phases de 7k!2 ne different 
pas de plus de 20 0  sauf pour le site AI S 2 ou il correspond h plus d'un quart de cycle 
de maree M2 cependant les orientations des ellipses modelisees ne reproduisent pas 
toujours bien la realite puisqu'elles different d'environ 30 0  h AI S 4 et AI S 5 et de plus 
de 60° h AI S 2. De meme, pour l'onde K1 les inclinaisons ne sont pas toujours bien 
representees. Cependant dans le cas present, la position des observations h quelques km 
du front de l'AIS n'est pas ideale pour tester les courants modelises.  Le front cree une 
marche de plusieurs centaines de metre dans la bathymetrie qui peut conduire h des 
erreurs importantes dans la representation des ellipses de maree. Malgre cela le modele 
reproduit de maniere assez satisfaisante les principales caracteristiques  des courants de 
maree. 
FIG. 2.11 - Comparaison des ellipses de maree observees (en jaune) et modelisees (en 
rouge) au niveau du front de l'AIS pour les ondes M2 (gauche) et K1 (droite) en 
cm.s-1 . Les courants observes sont issus de la campagne AMISOR.  En fond de carte 
sont representees les amplitudes des ellipses de maree modelisees (en cm.s -1 ). 
Sur la figure 2.12 nous confi-ontons les ellipses de mar& modelisees et observees dans 
le cadre de la campagne KEOPS. Les phases et inclinaisons des ondes  M2 et K1 sont assez 
bien reproduites. En ce qui concerne ADC P 1, qui est situee sur le talus du plateau de 
Kerguelen, notons d'ailleurs que les ellipses sont orientees de maniere perpendiculaire aux 
isolignes de bathymetrie. L'excentricite des ellipses (qui correspond au rapport entre le 
demi grand axe et le demi petit axe) est egalement bien reproduite. Cependant le modele 
represente mal les amplitudes observees : a ADC P 2, il sous-estime les amplitudes de 
M2 de 33% et celles de K1 de plus de 60%. Ces differences sont tres correlees avec les 
erreurs de bathymetrie dans la region : au niveau de ADC P 2 la bathymetrie utilisee 
pour le modele est environ 110 metres plus profonde que celle mesuree in  situ. 
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FIG. 2.12 - Comparaison des ellipses de maree observees (en jaune) et modelisees (en 
rouge) sur le Nord du plateau de Kerguelen pour les ondes M2 (gauche) et K1 (droite) en 
cm.s -1 . En fond de carte sont representees les amplitudes des ellipses de maree modelisees 
(en cm. s -1 ) . 
Les ondes de maree sont donc tres sensibles a la bathymetrie, et de petites erreurs 
dans la bathymetrie peuvent degrader de maniere importante les courants simules. Deux 
methodes permettent de prendre en compte les erreurs de bathymetrie contenues dans 
le modele : 
1. la premiere consiste h comparer le transport plutot que le courant. Ainsi une 
ponderation du courant modelise par le rapport I/mod/Hobs permet de prendre 
simplement en consideration les erreurs de bathymetrie. 
2. la seconde consiste h comparer les courants observes avec le point du modele de 
meme profondeur determine de la maniere suivante : on &place la position initiale 
(celle de l'observation) de maniere perpendiculaire aux isobathes jusqu'a, ce que le 
point du modele ait une profondeur correspondant a celle de l'observation. Cette 
deuxieme methode est plus complexe que la premiere mais elle est plus consistante. 
Nous ne presentons ici que les resultats obtenus pour les axes majeurs car ce sont 
les modes de description des ellipses de maree les plus stables (Tab. 2.4). Dans la region 
du front de l'AIS, les axes majeurs des ellipses modelisees et modifiees par chacune 
des methodes sont plus coherents avec ceux observes que lorsque l'on  ne tenait pas 
compte des differences de bathymetrie, ce qui tend h prouver que les  erreurs observees 
etaient essentiellement dues h des erreurs dans la bathymetrie. Pour certains sites de 
comparaison, nous obtenons des erreurs de l'ordre du mm, ces differences peuvent etre 
dues h des erreurs d'incertitude sur les mesures in situ ou encore sur l'analyse harmonique 
des courants de maree. Notons par ailleurs que la seconde methode ne donne globalement 
pas de meilleurs resultats que la premiere. Elle ameliore les comparaisons des sites AI S 4, 
AIS 5 et AIS 6, mais cela n'est pas significatif sur l'ensemble des donnees. L'application 
de la premiere methode diminue egalement les erreurs entre le modele et les observations 
pour les comparaisons avec les courantometres situes sur le plateau de Kerguelen. Les 
resultats obtenus avec la seconde methode sont plus mitiges : si cette methode reste 
assez equivalente a la premiere pour le site KEOPS 1 elle degrade considerablement les 
comparaisons h KEOPS 2. A cette endroit la bathymetrie utilisee pour le modele difrere 
de plus de 20% avec celle observee et le point de comparaison obtenu par l'application de 
74. 
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Modele Met,hode 1 Methode 2 Observations 
M2 K1 M2 K1 M2 K1 M2 K i 
AM/SOR 
AIS 1 1.1 0.9 0.8 0.7 0.8 0.9 0.9 0.5 
AIS 2 0.7 0.7 0.8 0.7 0.7 0.8 1.0 0.7 
AIS 3 1.3 0.9 1.3 0.9 1.3 0.9 1.2 1.0 
AIS 4 1.6 0.9 1.6 0.9 1.8 0.9 2.0 1.3 
AIS 5 2.4 1.1 2.3 1.1 2.2 1.3 2.2 1.5 
AIS 6 2.4 1.5 2.3 1.4 2.1 1.3 1.5 1.2 
AIS 7 2.4 1.3 2.0 1.1 2.2 1.0 1.8 1.4 
ULS 1 0.9 0.8 0.8 0.7 0.9 0.8 0.8 0.7 
ULS 2 1.9 1.0 1.6 0.9 1.8 1.1 1.6 0.9 
KEOPS 
KEOPS 1 5.5 2.4 5.5 3.0 5.7 2.1 4.5 6.9 
KEOPS 2 7.4 2.9 9.0 2.9 5.9 3.0 11.2 5.6 
TAB. 2.4 - Comparaison des axes majeurs des ellipses de maree observees (cm.s -1 ) aux 
axes majeurs modelises apres applications des differentes methodes. 
la seconde methode est situe a plus de 20 km du point de mesure alors que les ellipses de 
mark sont tres variables en espace. Dans ce cas particulier, la comparaison des transports 
reste alors la meilleure solution. Et cette comparaison appuie le fait que les differences 
entre les ellipses de maree trouvees precedemment etaient dues a des erreurs locales dans 
la bathymetrie utilisee pour la simulation. 
Dans cette partie nous avons compare le modele de maree aux observations dispo-
nibles d'elevation et de courants pour evaluer ses performances. A l'issue de ces compa-
raisons nous avons montre que celui-ci etait en tres bon accord avec les mesures in situ et 
qu'il fournissait donc une bonne representation de la maree dans l'ocean Indien Austral. 
Nous allons maintenant confronter notre modele regional aux differents modeles de maree 
generalement utilise pour la correction des donnees altimetriques afin de quantifier son 
apport dans les regions cotieres et hauturieres. 
2.4.3 Comparaisons avec les principaux modeles de maree 
En se basant sur l'etude effectuee par KING et PADMAN (2005) nous avons choisi 
de comparer notre modele regional de mark avec deux modeles globaux de mark 
(FES2004 et TPX07.0) et deux modeles antarctiques (CADA00.10, CATS02.01). Nous 
avons egalement ajoute la derniere version du modele Global Ocean Tide (GOT4.7) qui 
n'est pas encore parue dans la litterature. FES2004 (LYARD et al. (2006)) est la derniere 
version de FES (Finite Element Solution LE PROVOST et al. (1998)). C'est une solution 
de mark globale calculee sur un maillage de type elements finis a l'aide du modele spec-
tral de LE PROVOST et PONCET (1978) et de l'assimilation de donnees. FES2004 assimile 
des donnees satellites issues de T/P et ERS, et egalement quatre donnees in situ dans 
notre region d'etude dont le maregraphe des Kerguelen. TPX07.0 est un modele global 
de mark sur une grille reguliere de 0.25° x 0.25° assimilant les donnees T/P et Jason 
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dans requation de mark de Laplace (EGBERT et al. (1994)). CADA00.10 et CATS02.01 
(PADMAN et al. (2002)) sont interpoles sur une grille ayant une resolution de 0.25° en 
latitude et de 0.083° en longitude. Ce sont tous les deux des modeles circum-Antarctique 
qui incluent les cavites sous les plates-formes de glace et qui sont forces aux frontieres 
ouvertes (56°S) par les elevation issues de TPX06.2. De plus CADA00.10 assimile des 
donnees de T/P et des mesures in situ (maregraphes et GPS) le long de la cote antarc-
tique et sur les plates-formes de glace. 
Pour chaque modele nous avons compare les solutions de maree des quatre consti-
tuants principaux (1h, S2 0 1 ) aux jeux de donnees dont nous disposions sur toute 
la region d'etude. Nous en avons deduit l'erreur complexe a les resultats obtenus sont 
presentes dans le tableau 2.6. 
Dans ce tableau, nous n'avons pas pris en compte les quatre mouillages situes dans 
la baie du Morbihan (Armor, Baie de l'Observatoire, Mayes, Saint-Malo). Dans cette 
region, ii y a en effet des phenomenes meteorologiques ayant une periode proche de celle 
des ondes diurnes (cf section 2.5) et qui biaisent le calcul de retard de phase de ces ondes. 
Ce probleme est resolu pour le maregraphe de Port-aux-Francais qui possede plus de 15 
ans de donnees, tandis que les quatre mouillages possedent 1 mois de donnees, ce qui 
n'est pas suffisant pour separer les composantes de mark diurnes du signal atmospherique 
quasi diurne present dans les donnees de la Baie du Morbihan (cf section 2.4). Il faudrait 
donc corriger les elevations de ces mouillages des effets atmospheriques locaux avant 
d'effectuer ranalyse harmonique. Cependant, les quatre mouillages situes au fond de la 
Baie y ont ete places il y a moms d'un an, et l'on ne possede pas de correction des effets 
meteorologiques pour cette periode. Nous presentons neanmoins les statistiques obtenues 
pour les differences d'elevation et de phase entre les mouillages et le modeles pour l'onde 
M2 (Tab. 2.5). 
Nous remarquons nettement l'apport de notre modele regional pour la modelisation 
de la maree dans la Baie du Morbihan. Avec une erreur complexe combinee de 0.8 cm 
pour l'onde A4-2 , il ameliore de pres de 64% la deuxieme meilleure solution, FES2004, 
qui pourtant assimile les donnees du maregraphe de Port-aux-Francais, et de plus de 
180% les solutions globales GOT4.7 et TPX07.0. Cela est dü a la resolution accrue de 
notre maillage dans cette region et an travail effectue sur la bathymetrie, qui permettent 
tous deux de bien representer la mark dans le Baie. Cependant, pour des raisons d'ho-
mogeneite, nous ne considerons pas ces quatre mouillages clans les statistiques suivantes 
(Tab. 2.6). 
MOG2D FES2004 TPX07.0 GOT4.7 CADA00.10 CATS02.01 
A//2 	0.81 	1.33 	2.30 	2.86 
TAB. 2.5 — Erreur complexe (cm) entre les observations et le modele pour les quatre 
mouillages situes an fond de la Baie du Morbihan (Armor, Baie de l'Observatoire, Mayes, 
Saint-Malo) pour l'onde M2. 
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La deviation standard du modele par rapports aux donnees T/P est, inferieure 
1 cm pour chaque constituant de maree ce qui prouve que chacun des modeles est tres 
precis dans l'ocean du large. Cela est du en partie a l'assimilation de donnees en ce qui 
concerne les modeles globaux et circum-Antarctique. Ces resultats demontrent egalement 
la qualite de notre modele sans assimilation dans ces regions. 
Nous notons toutefois quelques differences entre le modele regional de maree et les 
modeles globaux pour la resolution des ondes diurnes. En tracant les cartes de difference 
complexe entre les modeles pour ces ondes (cf Annexe A), on apercoit en effet des 
differences sur le talus du plateau Kerguelen h l'Est de Heard. Les differences complexes 
aux points de croisement TP pour ces ondes sont legerement en faveur des modeles 
globaux. II pourrait s'agir d'une onde piegee de plateau qui est mal reproduite par le 
modele hydrodynamique, ou plutot mal positionnee h cause d'une mauvaise bathymetrie 
cet endroit. Les ondes piegees de topographie sont generees sur les forts gradients de 
bathymetrie aux abords des plateaux, et creent des minima et maxima beaux de part et 
d'autre du plateau. Si la position du talus est legerement deplacee, alors le dipole cr.& 
par les elevations de l'onde piegee l'est aussi, generant des erreurs locales dans le modele 
de maree pour les ondes diurnes. Nous avons teste d'autres bathymetries mais toutes 
donnent des erreurs similaires dans cette region qui manque certainement de donnees 
bathymetriques in situ. Une solution possible pour corriger de cet effet serait, h plus 
long terme, d'assimiler les ondes de maree aux points de croisement TP dans le modele 
regional. 
Le a calcule pour les donnees in situ est de l'ordre du centimetre pour notre modele 
regional ce qui n'est pas le cas pour les autres modeles. Cependant la precision des 
solutions n'est pas uniforme dans la region d'etude. Au Nord de 58°S les resultats sont 
relativement coherents avec les observations. Les differences les plus grandes sont pour les 
donnees situees autour des iles Kerguelen, certainement parce qu'elles sont situees dans 
des baies oh les effets beaux (resonance, seiches) sont dominants. Dans notre modele 
regional nous avons utilise un maillage haute resolution pour representer au mieux les 
zones cotieres et nous avons donne une attention particuliere h la bathymetrie autour 
des lies Kerguelen. La combinaison de ces deux parametres nous a permis d'obtenir 
des solutions de bonne qualite dans cette region. Ainsi lorsqu'on calcule l'erreur corn-
plexe combinee aconib avec les donnees in situ au Nord de 58°S, la valeur obtenue pour 
MOG2D/T-UGOrn est inferieure de 11% an deuxieme meilleur modele, FE52004, qui 
assimile pourtant les donnees du maregraphe cOtier de Kerguelen. 
Les comparaisons avec les donnees in situ autour de l'Antarctique prouvent elles aussi 
la qualite du modele regional de maree. Cependant, le o -conib de cette region est plus grand 
que celui calcule sur toute la region d'etude ce qui montre les difficultes de modelisation 
aux hautes latitudes. Le modele est en tres bon accord avec les trois maregraphes cotiers 
antarctiques et les GPS situ& an Nord de l'AIS (pour chaque constituant, a est de 
l'ordre du centimetre) et est assez consistant avec les GPS du Sud de FATS (a 3 cm). 
L'erreur la plus large est obtenue pour le maregraphe de Beaver Lake oh les ampli-
tudes du modele et de l'observation different legerement et l'on observe un dephasage 
de 200  pour les ondes semi-diurnes. Ceci explique les fortes RIVIS obtenues pour M2 et 
S2 ( Zobs Zmodell = 7.2 cm pour M2 h Beaver Lake). Ce dephasage se retrouve dans les 
autres modeles et egalement dans le modele regional de maree sous l'AIS de HEMER et al. 
(2006). Le chenal connectant Beaver Lake h l'AIS a pourtant ete modifie en se basant 
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sur des images Synthetic Aperture Radar (SAR) sachant que sa geometrie et celle du 
lac etaient responsables du dephasage observe. Cependant elles ne sont pas encore assez 
precises pour le modele qui est tres sensible h ces dimensions (B. Galton-Fenzi, commu-
nication personnelle). Au final, au dela de 58'S, notre modele regional de mark est 16% 
meilleur que CADA00.10, le deuxieme modele le plus precis dans cette region, alors que 
ce dernier assimile les trois maregraphes cotiers antarctiques et quatre GPS au Nord de 
PATS. Par ailleurs notre modele est en meilleur accord avec les donnees in situ que le 
modele de mark sous l'AIS le plus recent (HEmER et al. (2006)). Ces ameliorations sont 
dues principalement a la nouvelle geometrie de la cavite cree pour ajuster au mieux la 
bathymetrie sous l'AIS entre les donnees GPS et le modele MOG2D/T-UGOm dans les 
endroits oil nous ne disposions pas de donnees bathymetriques. 
MOG2D FES2004 TPX07.0 GOT4.7 CADA00.10 CATS02.01 
114-2 
T/P 0.6 0.6 0.6 0.6 
T/P S58° 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 
In situ 0.8 1.3 1.2 1.0 
In situ N58° 0.7 1.2 1.2 1.0 
In situ S58° 0.9 2.3 1.3 1.0 1.1 1.3 
S2 
T/P 0.6 0.6 0.6 0.6 
T/P S58° 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 
In situ 0.7 1.2 1.0 0.8 
In situ N58° 0.5 0.6 0.8 0.7 
In situ S58° 1.0 2.2 1.5 1.1 1.3 1.5 
K1 
T/P 0.7 0.7 0.7 0.7 
T/P S58° 0.7 0.6 0.7 0.6 0.7 0.7 
In situ 0.7 1.2 0.8 0.9 
In situ N58° 0.5 0.5 0.6 0.6 
In situ S58 ° 1.0 2.2 1.2 1.4 1.0 1.3 
01 
T/P 0.6 0.6 0.6 0.6 
T/P S58' 0.6 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 
In situ 0.7 1.2 1.2 0.8 
In situ N58 ° 0.5 0.5 0.6 0.5 
In situ S58° 0.9 2.1 1.1 1.0 1.0 1.2 
TAB. 2.6 - a (en cm) pour chaque modele et pour differents jeux de donnees. Les resultats 
sont present& pour les quatre ondes de mark principales. 
T/P : 331 points de croisement T/P situes entre 35'S et 60°S, T/P S58°S : 60 points de 
croisement situes entre 58°S et 60° S. In situ: toutes les donnees in situ (54 sites). In situ 
N58° : donnees in situ au Nord de 58'S (46 sites). In situ S58° : donnees in situ au dela 
de 58°S (18 sites). 
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2.4.4 Conclusion 
Les comparaisons avec les donnees in situ et les donnees satellite T/P prouvent que 
les solutions de notre modele regional de maree sont plus precises que celles issues des 
modeles globaux et circum-Antarctique assimilant ces donnees dans la region etudiee. 
Les resultats sont de tres bonne qualite dans l'ocean du large pour chacun des modeles, 
mais la haute resolution du maillage elements finis utilise et les travaux effectues sur 
la, bathymetrie ont permis une meilleure representation de la maree en region cOtiere. 
Sous l'AIS nous avons obtenu une RIVIS complexe de 2 cm, cette valeur est certes plus 
grande que celle obtenue dans l'ocean du large 1 cm) mais elle apporte neanmoins une 
amelioration significative des solutions de mar& dans cette region. Enfin nos solutions 
ont ete obtenues avec un modele sans assimilation de donnees et nous pouvons donc 
supposer que les solutions sont de bonnes qualite all dela des observations utilisees pour 
la validation ce qui n'est pas le cas pour les modeles assimilant ces donnees. La precision 
des solutions obtenues dans l'ocean profond comme en cotier demontre la capacite du 
modele a ameliorer notre connaissance de la maree lorsque là bathymetrie et le trait de 
cote utilises sont precis. 
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2.5 Validation de la simulation en reponse au vent 
et a la pression atmospherique 
Apres les marees, le forcage rneteorologique, genere par le vent et la pression at-
mospherique, est generalement responsable de la plus grande contribution aux mouve-
ments de la surface oceanique. Plusieurs processus oceaniques caracteristiques se dis-
tinguent dans la reponse h ce forcage, h commencer par l'effet du barometre inverse (BI), 
qui traduit la reponse isostatique de l'ocean aux variations de pression atmospherique : 
le niveau de la mer diminue (respectivement augmente) d'environ 1 cm lorsque la pres-
sion croit (respectivement decroit) de 1 mbar (JEYFFREYS (1916), DOODSON (1923), 
WUNSCH et STAMMER (1997)). Par le passé, les fluctuations de la pression sur la surface 
des oceans etaient modelisee en utilisant l'approximation du BI (GILL et NIILER (1973), 
CHELTON et ENFIELD (1986)). Cette approximation implique que les gradients de hau-
teur de mer compense les gradients horizontaux des champs de pression atmospherique 
(GILL (1982)). Cependant, la modelisation de cet effet, directement previsible par la 
connaissance precise des variations de pression atmospherique, ne decrit qu'une partie 
de la reponse oceanique an forcage meteorologique (CA RRLRE et LYARD. (2003)) : ii n'y 
a pas de courants associes avec les gradients de hauteur de mer engendres par la pres-
sion atmospherique. En realite des mouvements des masses d'eau sont engendres soit par 
cette reponse statique, soit par l'action du vent, redistribuant ainsi l'energie dans l'ocean, 
et generant une reponse dynamique d'amplitude generalement comparable h celle due 
l'effet du barometre inverse. Cependant, pour interpreter les observations du niveau de 
la mer, ii faut en distinguer les differents signaux qui les composent et leur signature. 
Ainsi, il est necessaire de corriger au mieux ces donnees de la reponse barotrope haute 
frequence de l'ocean aux forcages meteorologiques. 
Dans cette partie nous mettons en place et validons la simulation regionale de reponse 
de l'ocean aux forcages atmospheriques. Nous evaluons d'abord la sensibilite du modele 
ces forcages, puis h la presence de glace saisonniere et permanente. Enfin, nous quantifions 
l'apport du modele regional par rapport h deux simulations globales effectuees avec le 
modele MOG2D/T-UG0m. 
2.5.1 Influence des differents forcages 
Les sources d'erreurs principales pour le modele MOG2D/T-UGOm dans une confi-
guration de reponse aux forcages atmospheriques proviennent des incertitudes sur ces 
forcages, sur la bathymetrie (MouRRE (2004)), ou encore sur les conditions aux limites. 
Dans le chapitre 2.2 nous avons quantifie les erreurs de la reponse du modele barotrope 
de maree aux incertitudes de bathymetrie. Nous ne reconsiderons donc pas iei son impact 
et par la suite nous utilisons la bathymetrie ayant fournit les meilleurs resultats en terme 
de statistiques pour les comparaisons du modele de maree avec les donnees. 
2.5.1.1 Forcages atmospheriques 
Deux types de forcages atmospheriques ont ete utilises pour quantifier l'impact de 
ceux-ci sur les resultats du modele. us proviennent tous les deux du centre europeen pour 
les previsions meteorologiques (ECMWF) et contiennent les vitesses du vent h 10 metres 
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FIG. 2.13 — A gauche : donnees du maregraphe de Kerguelen corrigees  du modele regional 
simuP'V6h force avec les champs a 61/ (orange), du modele regional simuPV3h force avec 
les champs a 3h (rouge) et du barometre inverse (bleu). Les elevations  sont filtrees entre 
12h et 10j. Les amplitudes (cm) sont representees pour le mois de juin 2001. A droite : 
spectres associes (cm) pour des periodes comprises entre 12h et 240h. 
et la pression atmospherique rapportee au niveau moyen des mers qui sont les parametres 
utilises dans le cadre de la modelisation de la reponse barotrope  haute frequence a ces 
forcages. Ces champs sont interpoles maniere bilineaire sur le pas de temps du modele. Le 
premier jeu de forgage est issu de la reanalyse ERA-40 qui couvre la periode 1957-2002. Il 
contient les champs de vitesse et de pression sur une grille reguliere 1/2 analyses toutes 
les 6h. Le second forcage, disponible a partir de 2001, possede une resolution au 1/4°. 
Les champs sont analyses toutes les 6 heures (00 UTC, 06 UTC, 12 UTC, 18 UTC) et 
contiennent egalement des previsions a 3h/9h et 15h/21h calcules a partir des champs 
analyses a Oh et 12h respectivement. 
Pour evaluer l'influence des forcages nous avons realise deux simulations sur l'annee 
2001 ayant pour seule difference en entrée le champ de forcage utilise.  La simulation 
utilisant les champs a 6h et au 1/2° (respectivement 3h, 1/4°) est notee simuPV6h (res-
pectivement simuPV3h ). Les sorties du modele ont ete comparees avec les  6 maregraphes 
cotiers de la zone d'etude (Kerguelen, Crozet, Saint-Paul, Davis,  Mawson et Zhong-
shan). Dans le cadre des comparaisons du modele force par les champs atmospheriques 
avec les donnees maregraphiques, chaque maregraphe a ete prealablement corrige de 
la maree a l'aide d'une prediction de maree effectuee avec 76 ondes (ondes longues 
periodes comprises). Ces ondes ont ete determinees avec une analyse harmonique des 
series temporelles. La figure 2.13 represente les elevations du maregraphe de Kerguelen 
corrigees du modele force avec les differents champs ECMWF d'une  part et corrigees 
du BI d'autre part. Nous remarquons tout d'abord l'apport de la correction dynamique 
du modele par rapport a l'approximation statique du BI. La prise en compte des effets 
dynamiques permet une meilleure reponse de l'ocean aux forgages atmospheriques pour 
des periodes comprises entre 0.5j et 10j (periode non filtree), et ceux  pour toutes les 
gammes de frequence (Fig. 2.13, droite). La figure 2.13 permet surtout de mettre en 
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evidence l'impact de la resolution des forcages atmospherique sur les sorties de modele : 
avec les champs h 3h au 1/4, les amplitudes du signal observe corrige du modele sont 
globalement plus faibles. Une resolution plus fine des champs atmospheriques permet 
done une meilleure representation de la reponse de l'ocean a ces forcages. Cela est dfl 
une meilleure reponse du modele force par les champs plus haute resolution spatio-
temporelle pour les tres courtes periodes (entre 0.5j et 3j) comme le montre des spectres 
des differences entre les donnees du maregraphe de Kerguelen et les reponses barotropes 
aux differents forgages (Fig. 2.13, gauche). Pour les maregraphes de Saint-Paul, Davis et 
Zhongshan, cet apport est assez peu significatif. Pour les stations de Kerguelen, Crozet 
et Mawson, la variance corrigee du modele utilisant les forgages plus haute resolution 
est reduite de 3%, dil a une reponse dynamique aux vents plus importante dans ces 
regions. 
2.5.1.2 Influence de la glace permanente et saisonniere 
Le modele permet de prendre en consideration la couverture de glace saisonniere dans 
les simulations forcees par les champs atmospheriques : lorsqu'il y a presence de glace, 
le coefficient de fi-ottement est double pour tenir compte des frottements a l'interface 
eau/glace. Pour se faire, le modele lit un fichier d'entree dans lequel sont specifies les 
FIG. 2.14 - A gauche : moyenne de la couverture de glace sur Farm& 2002. La valeur 
1 correspond h 100% de presence de glace, soit de la glace permanente.  A droite : va-
riance (cm2 ) entre le modele et les maregraphes cotiers antarctiques pour les periodes 
comprises entre 0,5 jours et 20 jours en fonction du t aux de couverture de glace calcule 
h partir des donnees NSIDC (Cows() (2004)). La figure du haute est la somme pour les 
trois maregraphes antarctiques, tandis que la figure du bas presente les statistiques pour 
chacun des maregraphes separement. 
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noeuds oil ii y a presence de glace, et le nombre de jours par an oil cette glace est 
presente. Ii fait ensuite evoluer la glace de maniere saisonniere d'apres une armee type 
calculee avec les donnees IceSat (GLOERSEN et al. (1992)). 
Pour quantifier l'impact de la couverture de glace nous avons effectue plusieurs simu-
lations prenant en compte un taux de glace saisonniere a chaque fois different. Pour cela, 
nous avons effectue plusieurs simulations (sinruPVAis , x%) dans lesquelles la couche de 
glace est permanente sous PAIS, et le taux de glace saisonniere est superieur on egal h 
X% par an (un taux de glace saisonniere de 100% correspond done h une glace perma-
nente). La figure 2.14 represente la moyenne de la couverture de glace sur Farm& 2002 
(annee sur laquelle les tests sont effectues), et done h la simulation simuPVAis , 0% oil 
l'on considere toute la couverture de la glace saisonniere. Nous avons calcule les variances 
entre les trois maregraphes cotiers antarctiques et le modele. La figure 2.14 represente 
l'evolution de la variance entre le modele (sirnuPVAis , x%) et les observations cumulee 
sur les maregraphes autour de l'Antarctique pour les periodes comprises entre 0, 5 jours 
et 20 jours. 
Nous notons tout d'abord que la somme des variances est largement influencee par 
la variance entre le modele et le maregraphe de Zhongshan qui semble plus sensible h la 
prise en compte de la couverture de glace. Toutefois, la difference entre le minimum de 
variance cumulee et son maximum est h peine superieure au millimetre. Nous pouvons 
donc considerer que, malgre au minimum local pour 0% de couverture de glace, la glace 
saisonniere n'a aucune influence sur les resultats du modele. Dans la suite de l'etude 
de là reponse du modele aux forcages atmospheriques nous prendrons en consideration 
la glace permanente sous l'AIS, car les frottements entre l'ocean et la plate-forme sont 
non negligeables dans cette region, mais nous ne considererons pas ,la presence de glace 
saisonniere car ces effets ne sont pas significatifs sur le modele. 
2.5.2 Comparaisons avec les courants in situ 
La comparaison des courants issus du modele avec les courants in situ est bien plus 
complexe pour l'etude de la reponse de l'ocean aux forcages atmospheriques que pour 
celle de la reponse h la maree. En effet, dans l'ocean, les courants de maree sont uniformes 
sur toute la colonne d'eau alors que les courants en reponse aux forcages atmospheriques 
sont inhomogenes : us sont tres intenses dans les couches superficielles de l'ocean et sont 
beaucoup plus faibles dans les couches plus profondes. Cependant, dans le modele ba-
rotrope, les courants sont moyennees sur toute la profondeur et sont donc homogene le 
long de la colonne d'eau. Pour comparer les courants observes avec ceux issus du modele, 
il faut d'abord retirer les courants de mar& dans les observations a, l'aide d'un analyse 
harmonique, et ensuite moyenner les courants residue's sur toute la colonne d'eau pour 
effectuer une comparaison consistante avec les courants modelises. Pour cela il faut done 
que, pour chacune des positions des donnees, il y ait suffisamment de cellules d'observa-
tion suivant la profondeur pour bien representer la colonne d'eau. En particulier, il est 
necessaire d'avoir un bon echantillonnage des couches superficielles de l'ocean, lh oil les 
forcages atmospheriques influent le plus sur la dynamique de l'ocean. Ainsi en moYen-
nant les courants observes sur toute la profondeur, on obtient des vitesses comparables 
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FIG. 2.15 - Decomposition en ondelette du module des courants observes (gauche) et 
modelises (droite). Les resultats sont montres a partir du 01/01/2005 pour  une duree de 
230 jours. La periode correspondant a 20 jours est superposee en blanc.  On considere 
que pour des periodes plus petites que 20 jours le signal est principalement barotrope. 
Pour les courantometres deploy& dans le cadre du projet AMISOR,  chaque couran-
tometre possede entre une et cinq cellules d'observation reparties le long  de la colonne 
d'eau. Cet echantillonnage est donc insuffisant pour pouvoir effectuer des comparaisons 
avec le modele. En ce qui concerne les deux ADCP positionnees pendant  la campagne 
KEOPS, ils possedent 46 cellules d'enregistrement tons les 10 m. Cependant les me-
sures effectuees sur le talus du plateau Kerguelen commencent a 110 m de profondeur et 
ne representent donc pas les effets lies aux forcages atmospheriques dans les premieres 
couches de l'ocean, la oü ils sont tres importants. Nous reduisons done  notre comparai-
son avec le courantometre situe sur le plateau de Kerguelen (ADCP1, Fig. 2.2, droite). 
Pour cet ADCP, ii n'y a plus de cellule d'enregistrement au dela de 453  m. Nous avons 
donc fait l'approximation qu'entre cette profondeur et le fond de l'ocean  les courants 
etaient les memes que ceux mesures pour la cellule la plus profonde. Pour  que les corn-
paraisons soient consistantes, nous avons appliqué un filtre passe-bande entre 12 heures 
et 20 jours (on suppose qu'un tel filtre permet de retirer la composante barocline du 
signal) aux courants observes et modelises. Nous obtenons une deviation standard de 
0, 49 m.s -1 et une moyenne de 0, 80 crn.s -1 pour les observations. Les valeurs obtenues 
pour les courants du modeles filtres de la meme maniere (0, 45 cm.s -1 et 0, 73 cm.s -1 ) 
est du meme ordre de grandeur. La figure 2.15 represente une decomposition en onde-
lettes du module des courants observes et modelises sans aucun filtre temporel. Les deux 
signaux presentent de forts niveaux d'energie pour les periodes plus petites  que 20 jours 
et semblent moms energetiques pour les periodes plus grandes. Le modele represente 
correctement les evenements fortement energetiques a 120 jours et h 200 jours pour les 
periodes plus petites que 20 jours, i.e. pour les periodes oir la dynamique  est supposee 
etre principalement barotrope. Au dela de 20 jours, le modele ne pent pas representer la 
partie barocline du signal, ce qui explique les differences observees. Malgre la difficulte 
que cela represente de comparer les vitesses simulees par un modele barotrope forcee par 
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de champs meteorologiques et les vitesses observees, la figure 2.15 met en evidence la 
capacite du modele a Nen reproduire les courants barotropes mesures. 
2.5.3 Comparaisons avec les modeles globaux et l'approxima-
tion du barometre inverse 
Pour mettre en evidence l'apport du modele regional pour la reponse de l'ocean aux 
forcages meteorologiques, nous l'avons compare avec l'approximation du barometre in-
verse et deux modeles globaux MOG2D/T-UGOrn. Le premier, note MR pour resolution 
medium, est constitue de 84400 mailles de type element fini et est force avec les champs 
ECMWF a 6h (CARRLRE et LYARD. (2003)). Le second (HR), realise au cours de cette 
these, possede une resolution accrue (plus de 247000 mailles) et est force avec les champs 
atmospheriques plus haute resolution a, 3h. Le tableau 2.7 synthetise les comparaisons 
statistiques de la variance du signal observe non corrige, corrige du barometre inverse 
(BI) calcule avec les forcages ECMWF a 3h, corrige du modele global MR, corrige du 
modele global HR et corrige de notre modele regional. Les resultats sont calcules pour 
la gamme de periode comprises entre 12h et 20j pour ne garder que la composante ba-
rotrope contenue dans les observations et les statistiques sont calculees sur l'annee 2002. 
Pour la totalite des stations le modele regional permet une meilleure description 
de la reponse de l'ocean au forcage atmospherique que l'approximation du BI. Pour 
le maregraphe de Port-aux-Francais, la correction du BI reduit la variance de 79% et le 
modele la reduit de 95%. Autour de l'Antarctique, la correction du modele reduit de pres 
de 10% la variance du signal corrige du BI. Dans ces deux cas oi les effets dynamiques 
du forcage atmospherique sont importants, on met ainsi en evidence l'apport du modele 
pour la description de l'ocean aux forcages meteorologiques comparee a l'approximation 
du BI. Par ailleurs, notons que la solution du modele se distingue pen de la reponse au 
BI pour le maregraphe de Saint-Paul qui est une station soumise a des vents plus faibles 













Kerguelen 102.3 21.4 12.7 6.9 4.9 
Crozet 56.4 16.2 15.8 13.6 13.4 
Saint Paul 54.3 12.9 10.8 9.6 9.6 
Davis 74.8 11.0 7.4 9.8 5.3 
Mawson 72.1 11.3 5.3 3.5 3.5 
Zhongshan 64.9 10.7 5.5 5.4 4.4 
TAB. 2.7 - Variance (cm,2 ) pour les differents maregraphes cotiers avant et apres correc-
tion. Les resultats sont exposes pour de periodes comprises entre 0,5 et 20 jours pour 
l'annee 2002. 
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FIG. 2.16 - Amplitudes de la variabilite haute frequence pour les observations non cor-
rigees (noir), corrigees du modele global force avec les champs a 6h (bleu)  , du modele 
global (jaune) et regional (rouge) force avec les champs a 3h et du barometre inverse 
(vert). Amplitudes en cm. 
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Les st atistiques obtenues s'expliquent par le fait que : (1) la modelisation dynamique 
des effets barotrope en reponse aux forcages atmospheriques offre une meilleure descrip-
tion que la reponse statique du barometre inverse, (2) les forcages atmospheriques plus 
haute resolution permettent une meilleure modelisation de la reponse  de l'ocean a ces 
forcages, (3) la modelisation regionale permet une meilleure representation de ces effets. 
La figure 2.16 permet d'illustrer l'apport du modele regional par rapport au BI et aux 
modeles globaux. Elle represente l'evolution des amplitudes des donnees non corrigees et 
corrigees dans la bande des hautes frequences. Les amplitudes ont ete filtrees entre 0.5 et 
20 jours, ce qui permet de s'affranchir des processus baroclines contenus dans les observa-
tions et qui ne sont pas modelises par MOG2D/T-UG0m. Elles ont alors ete filtrees avec 
un filtre passe-bas pour enlever le bruit dans le signal, le tout selon la formule suivante : 
Variabilite haute frequence = Fi/treiojours<T \/ 	( {Fi/treas<T<20jours (signal)12) 
On remarque que toutes les corrections, statiques ou dynamiques, regionales ou glo-
bales, reduisent significativement l'energie haute frequence contenue dans les observa-
tions. Cependant aux maregraphes de Kerguelen et de Mawson, les elevations issues des 
modeles dynamiques expliquent une plus grande partie du signal observe dans les hautes 
frequences que le BI. Au contraire, sur le fort evenement energetique qui apparait h la 
fin d'octobre 2001 dans les donnees des maregraphes de Davis et Zhongshan, la correc-
tion du BI est plus efficace que celles des modeles globaux ; les effets du modele regional 
sont, quant h eux, similaires a ceux du BI pour cet evenement. Le modele regional per-
met donc de mieux reduire l'energie haute frequence contenue dans les donnees et cette 
reduction reste stable dans be temps, meme lors de periodes fortement energetiques. 
Son apport par rapport au modele global MR s'explique notamment par l'utilisation de 
champs atmospheriques plus haute resolution. Le fait que le modele regional fournissent 
de meilleurs resultats que le modele global haute resolution utilisant les meme champs 
atmospheriques s'explique par le fait que la bathymetrie a ete localement regeneree pour 
notre modelisation. Dans la baie du Morbihan, cela s'explique aussi  par la meilleure 
resolution du maillage qui permet de mieux representer la geometrie de la baie. (Fig. 
2.17). 
FIG. 2.17 - Extrait du maillage global haute resolution (gauche) et regional (droite) dans 
de la baie du Morbihan. La geometrie de la baie est represent& par 4 mailles dans be 
modele global contre plus de 2000 mailles dans le modele regional. 
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2.5. Validation de la simulation en reponse aux forcages atmospheriques 
Les ecarts persistants entre les sorties du modele et les observations peuvent etre 
expliques par : 
- les incertitudes dans les forcages atmospheriques, notamment dans  les regions de 
fortes latitudes, et leur resolution spatiale et temporelle encore assez faible, 
- les erreurs, meme faibles, dans la bathymetrie (MouRRE et al. (2004)), 
- les limitations dues a la representation barotrope de l'ocean qui ne rend pas compte 
de tous les processus observes dans les donnees. 
Malgre cela, nous pouvons conclure sur le fait que le modele regional represente conve-
nablement la reponse barotrope haute frequence de l'ocean aux effets meteorologiques. 
2.5.4 Apport du modele regional sur la resolution de la dyna-
mique 
Au cours des annees 2007-2008, plusieurs mouillages ont ete places autour des cotes 
des Iles Kerguelen, et plus particulierement dans la baie du Morbihan (Fig. 2.18). Ces 
mouillages ont la particularite d'avoir une tres faible periode d'echantillonnage (2min). 
Le spectre des elevations de ces derniers indique la presence d'une onde  a 4.2h (Tab. 
2.8). Pour voir si les modeles pouvaient reproduire cette dynamique, nous avons effectue 
une modelisation globale HR et regionale sur 10 jours (debut Janvier 2005) avec un 
enregistrement des solutions toutes les 10min. 
69°30' 	 70° 	 70°3U 
FIG. 2.18 - Positions et noms des mouillages ayant un enregistrement toutes les deux 
minutes. 
Nous remarquons tout d'abord que la resolution trop faible du modele global ne per-
met pas d'effectuer d'extraction a Armor. A part pour cette station, l'analyse des deux 
simulations montre egalement des amplitudes distinctes a 4.2h. Les amplitudes repro-
duites par le modele regional sont assez proches de celles observees pour les mouillages 
situes a la Baie de l'Observatoire, a Mayes et Armor. Elle est cependant sous-estimee de 
50% a Saint-Malo. Malgre cela, le modele regional reproduit beaucoup mieux les ampli-
tudes observees a 4.2h que le modele global. Nous avons calcule les amplitudes et phases 
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a. 4.2h pour les deux modeles da.ns la baie du Morbihan. Les resultats sont representes 
sur la figure 2.19. Dans le modele regional on voit un intensification des elevations pour 
l'onde a 4.2h a l'entree de la. baie. Ces amplifications sont accompagnees dun brusque 
changement de phase. 
Donnees in situ Modele regional Modele global 
IVIayes 0.81 0.66 0.11 
Armor 1.50 1.05 
Saint-Malo 1.24 0.60 0.37 
Baie de l'Observatoire 0.86 0.60 0.12 
TAB. 2.8 — Amplitudes (cm) du spectre du signal a 4.2h. 
Les schemas d'amplitude et de phase de l'onde a 4.2h laisse penser que le phenomene 
observee est une onde de resonance ou une onde de seiche liee aux grandeur caracteristiques 
de la Baie du Morbihan. Cette hypothese est renforcee par le fait que l'onde n'est pas 
presente dans les donnees du mouillage de Fleurials, situe dans une bais du Nord des Iles 
Kerguelen. Un modele simple de resonance de bassin est une onde stationnaire ayant un 
noeud a l'entree de la bale et un ventre au fond de celle-ci. Ce mode est en fait le mode 
fondamental (mode dominant), dont la periode T o est 4 fois le temps de trajet entre la 
cote et l'entree de la bale. Cette periode est donnee par (MuNK (1962)) : 
oü dx est la distance depuis le fond de la bale (P o ) jusqu'a l'entre de sa baie (p 1 ), et 
c(x) est la vitesse de l'onde. Dans le cas des ondes shallow water c(x) = V(gH(x)). En 
schematisant simplement la Baie du Morbihan comme un bassin de longueur L de 33 km 
et de profondeur moyenne H = 35 m, on obtient une periode de seiche de 3.9h qui est 
tres proche de la periode de 4.2h observee dans les orties du modele regional et dans 
les donnees des mouillages. La modelisation regionale, contrairement a la modelisation 
globale, a done permis de reproduire l'onde a 4.2h presente dans les donnees. 
2.5.5 Conclusion 
Nous avons done mis en place et valide un modele regional dans l'ocean Indien Aus-
tral de reponse barotrope de l'ocean aux forcages atmospheriques. Ce rnodele offre une 
meilleure description que l'approximation du barometre inverse et que les modeles glo-
baux MR (CARRLRE et LYARD. (2003)) et HR mis en place dans le cadre de cette 
these. Cela s'explique par le fait que (1) la modelisation barotrope permet de repro-
duite les effets statiques et dynamiques engendres par le forcage meteorologique, (2) les 
forcages atmospheriques plus haute resolution permettent une meilleure modelisation 
de la reponse de l'ocean a. ces forcages, (3) la modelisation regionale, par le biais d'un 
maillage plus haute resolution, permet tine meilleure representation de ces effets. Toutes 
ces ameliorations combinees, la modelisation regionale permet alors de reduire l'energie 
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haute frequence contenue dans les observations et de mieux representer  les elevations 
observees par les maregraphes. 
FIG. 2.19 — Amplitudes (haut) et phases (bas) a 4.2h pour le modele regional (gauche) 
et global (droite). 
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3.1 Simulation de maree de reference 
Une simulation utilisant les meilleurs parametres decrits dans la section 2.3 a ete 
effectuee. Les elevations de cinq ondes semi-diurnes (M2, S2 K2 N2, 2N2 ), quatre ondes 
diurnes (K1 , 0 1 , P1 , Q i ) et trois ondes longues periodes (Mf, Mm , Altm) ont ete forcees 
aux frontieres ouvertes h partir de la solution globale FES2004 (LYARD et al. (2006)). 
Chacune de ces composantes a ete obtenue a Paide d'une analyse harmonique au bout 
d'un an de simulation afin de bien separer chacune des ondes modelisees. Par ailleurs six 
ondes non lineaires non forcees aux frontieres ont ete resolues pas analyse harmonique 
(M4 , MS4 , AYN4 , S4 N4 /UK S2 ) et huit ondes de maree ont ete resolues par la methode 
des admittances (L 2 , Mu2 , NU2, R2, T2, E2, J1 , La2 ). Dans cette partie nous analysons 
les solutions de maree dans l'ocean Indien Austral. Cette analyse passe par l'etude des 
elevations et des courants de maree et se termine par un bilan de l'energie de maree dans 
la region d'etude. 
3.1.1 Elevations de maree 
La variabilite de Pelevation due a la maree peut etre caracterisee par la deviation 
standard des elevations de mark h sommees sur tous les constituants. Cette valeur ne 
prend pas en consideration les phases des differentes ondes de maree mais permet de 
donnees des informations robustes sur les zones de fortes variabilite des elevations de 
maree. Cette grandeur, notee amaree)  est calculee de la maniere suivante en chaque point 
(x, y) du domaine : 
amaree(1 ) y) 
Nombre de constituants 
ki(x,y) 
n=1 
Generalement, la difference entre les minima et les maxima consecutifs de maree est 
de l'ordre de 20-7,„,„, (PADm AN et al. (2002)). La figure 3.1 represente amaree  sur le 
domaine d'etude. Sa distribution peut 'etre divisee en plusieurs parties : une region de 
faible amplitude de maree a l'Ouest du plateau des Kerguelen, une region de plus fortes 
amplitudes h l'Est du plateau et le long de la cote Antarctique, elle meme subdivisee en 
deux parties avec un minimum local a l'Est de Fawn Trough, et deux regions de fortes 
amplitudes que sont l'AIS nzaree 66 cm) et l'Est des lies Kerguelen avec un maximum 
de 62 cm. Cette repartition de la maree peut etre expliquee par celle de ses principaux 
constituants (f4-2 S2 K1, 01) qui representent plus de 80% de la variabilite due h la 
maree (LE PROVOST (2001)). Nous reduisons donc notre etude h celle des ces quatre 
ondes principales de maree par la suite. 
Les structures principales de l'onde M2 (Figure B.1, annexe B) sont conformes h celles 
des solutions existantes dans la litterature (LE PROVOST et LYARD (1993), PADMAN 
et al. (2002)). La distribution de l'onde M2 est dominee par deux points amphidromiques, 
l'un situe au Nord Quest des iles Kerguelen, h une distance de 8 km de l'ile principale 
(LE PROVOST et LYARD (1993)), et l'autre situe a l'Ouest de l'Amery Ice Shelf, le 
long de la cote Antarctique (PADmAN et al. (2002)). Dans la partie Nord du plateau des 
Kerguelen, la circulation s'effectue dans le sens trigonometrique autour des lies Kerguelen. 
Les amplitudes h l'Est des Iles sont tres fortes et s'amplifient dans la baie du Morbihan 
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FIG. 3.1 — Distribution de la deviation standard des elevation de mar& (en metres). En 
noir : position des deux points amphidromiques de M2. 
pour y atteindre un maximum de 55 cm. Dans la partie Nord-Est de la region d'etude, 
autour des lies Amsterdam et Saint-Paul, les amplitudes augmentent egalement pour 
parvenir a des valeurs superieures a 40 cm. Autour de l'Antarctique, dans une zone 
delimit& a l'Ouest par le point amphidromique et a l'Est par la limite du domaine, l'onde 
1112 se propage en direction de l'Est. Sous l'AIS les amplitudes s'amplifient fortement et 
passent d'environ 20 cm a l'entree de la cavite a plus de 30 cm a son extremite Sud, 
soit plus de 10 cm sur une distance de 600 km. Les isolignes de phase de mar& sont 
quasiment paralleles dans la partie Nord de cette region, ainsi la maree se propage comme 
une onde progressive et la celerite C de l'onde de mar& est equivalente a celle d'une onde 
de gravite en eau peu profonde soit C = 1,5-1i. La distance entre les isolignes de 1 0  y est 
d'environ 13 km, se qui correspond bien a la hauteur de colonne comprise entre 300 m 
et 800 m dans cette region. 
La distribution generale de l'onde S2 (Figure B.2, annexe B) differe de celle de l'onde 
1112. Elle reste assez proche dans certaines regions, comme autour des lies Kerguelen oil 
l'on retrouve un point amphidromique a l'Est de l'ile principale et des maxima d'ampli-
tudes a l'Ouest avec une amplification de celles-ci dans la Baie du Morbihan. Au Nord 
de l'ile Crozet et autour des iles Saint-Paul et Amsterdam les structures des deux ondes 
sont egalement assez similaires avec une distribution des minima et maxima d'amplitude 
identique et une augmentation des amplitudes an Nord-Est de la region d'etude. Cepen-
dant les structures de S2 sont tres differents de celles de 1112 au Sud-Ouest du plateau 
des Kerguelen et le long du continent Antarctique. Dans ces regions,  la maree 82 est 
fortement influencee par la presence d'un point amphidromique situe  a 63'15E/58°95S. 
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Sa position permet la propagation d'Est en Quest le long de la cote Antarctique. Enfin 
cette onde evolue de la meme maniere que M2 SOLIS PATS, avec des variations similaires 
en amplitude et en phase. 
La. distribution de l'onde principale diurne K 1 (Figure B.6, annexe B) differe forte-
ment de celle des ondes semi-diurnes sur le domaine. Au Nord de 58°S les amplitudes 
sont assez faibles et ne &passe pas les 10 cm. Au dela de l'aspect uniforme de la mark 
dans cette region, on discerne des structures complexes sur la partie Nord du plateau 
des Kerguelen. On distingue un minimum local du h un point amphidromique h l'Ouest 
des lies Kerguelen, deux autres minima an Nord de ce point et h l'Ouest des Iles et deux 
maxima locaux sur la cote Est des Iles Kerguelen et Heard. Au Sud de cette latitude et 
an fur et h mesure que l'on s'approche des cotes Antarctiques, les amplitudes de K 1 aug-
mentent suivant des isolignes paralleles dont la disposition est quasiment zonale. Dans le 
Sud de la region d'etude, l'onde K 1 joue d'ailleurs un role dominant dans la variabilite 
de surface due h la maree (plus de 45% au Sud de 60°). Cependant l'amplification de 
la maree K 1 sous l'AIS est moms importante que celle des ondes semi-diurnes et son 
amplitude h l'extremite Sud de la plate-forme de glace est legerement inferieure a celle 
de M2 et S2 alors qu'elle est superieure de 5 cm et 6 cm respectivement au niveau du 
front. 
Les elevations de 0 1 (Figure B.7, annexe B) sont assez similaires h. celles de K 1 , 
surtout dans la moitie Sud de la region d'etude. Au Nord Quest, 11 y a un minimum 
autour duquel s'effectue la distribution de la maree dans cette region. Sur toute la region 
Quest des iles Kerguelen et Heard les isolignes de maree forment une structure h tendance 
zonale et, passe ces deux Iles, les isolignes bifurquent vers le Nord. 
3.1.2 Courants de maree 
3.1.2.1 Ellipses de mar& 
Les variations des elevations de maree generent des flux et reflux de masses auxquels 
sont associes les courants de maree. Ces courants peuvent etre representes h l'aide de 
leurs constantes harmoniques caracterisees par les vitesses meridiennes et zonales, ou 
l'aide des ellipses de mark parametrees par le demi-axe majeur, le demi-axe mineur, 
l'angle d'inclinaison, et le &phase par rapport au meridien de Greenwhich. 
La distribution des ellipses de mark des ondes semi-diurnes M2 et S2 et des ondes 
diurnes K1 et 0 1 etant tres similaires, nous ne decrivons que celles des ondes principales 
M2 et K 1 dans cette section. Leurs ellipses de maree ainsi que les maxima d'amplitude de 
courants (i.e. les demi-axes majeurs des ellipses de mark) sont representes sur la figure 
3.2. 
Sur ces deux figures, le segment h l'interieur de l'ellipse represente la direction du 
vecteur courant lorsque Felevation de maree est maximale (etat de pleine mer). Lorsque 
ce segment est situe le long du demi-axe majeur, la vitesse de maree est maximale au 
moment de pleine mer et l'onde de mark est une onde progressive se propageant dans la 
direction du segment. Au contraire, lorsque le segment a la meme direction que le demi-
axe mineur, les courants et les elevations de mar& sont dephasees de 7/2 et il s'agit alors 
d'une onde stationnaire dirigee selon l'axe principal (HATAYAMA et al. (1996)). 
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Chapitre 3. Etude des simulations de reference 
FIG. 3.2 - Ellipses de maree et maxima d'amplitude  de courants en cm.s -1 pour les 
ondes M2 (h gauche) et K1 (h droite). 
profond et sont inferieures h 5 cm.s -1 lorsque la profondeur de l'ocean est superieure 
600 m. Ainsi les amplitudes les plus fortes se situent autour des  lies Crozet oil elles 
atteignent 55 cm.s-1 , autour des lies Heard et Kerguelen, avec des  maxima de vitesses 
superieurs a 65 cm.s -1 et 39 cm.s -1 respectivement, et les demi-axes majeurs sont pa-
ralleles aux isobathes de bathymetrie dans ces regions. Par ailleurs, le  long de l'isobathe 
1500 m autour des lies Crozet et de celle contournant les lies Kerguelen et Heard, on 
peut distinguer une succession d'ondes progressives au Nord-Ouest et  Sud-Est et d'ondes 
stationnaires au Sud-Ouest et Nord-Est. Les autres regions de forts  courants sont situees 
le long de la dorsale Indienne et de la marge continentale Antarctique. Enfin sous l'AIS 
les courants sont assez faibles (HEmER et al. (2006)). On remarque neanmoins une aug-
mentation de leur amplitude au niveau du front, ce qui s'explique par la reduction de 
la hauteur de colonne d'eau sous la plate-forme de glace. Par ailleurs, notons que les el-
lipses de maree sont tres aplaties sous l'AIS, ce qui correspond a un regime des courants 
alternatif, et leurs axes principaux sont orient& dans le sens Nord-Sud. 
La structure des vitesses des ondes diurnes differe de celle des ondes semi-diurnes. 
Notamment, les amplitudes des vitesses de K 1 sont globalement plus faibles que celles de 
M2. Elles sont assez faibles dans l'ocean profond et plus intenses sur  les plateaux. Ainsi 
on distingue des zones de fortes amplitudes sur la partie Nord  du plateau des Kerguelen 
(maximum de 18 cm.s -1 ), sur sa partie Sud (maximum de 5 cm.s -1 ) et sur le plateau 
continental Antarctique oii elles atteignent 10 cm.s -1 . Dans cette region on presume que 
les ondes de maree diurnes sont en fait des modes d'ondes piegees de bathymetrie, ainsi 
elles s'intensifient sur les plateaux la oh il y a un fort gradient de bathymetrie et des 
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3.1. Simulation de maree de reference 
Bien qu'elles soient a,ssez differentes, les distributions des vitesses des ondes baro-
tropes M2 et K1 sont nettement contrOlees par la bathymetrie (ROBERTSON  et al. (1998)). 
Cette relation est mise en evidence sur les profiles d'amplitudes de maree (figure 3.3) le 
long des sections A-A' et B-8'. 
Ainsi on discerne aisement une intensification des amplitudes des ondes  /112 et K1 sur 
les bords Est et Ouest du plateau des Kerguelen (Fig 3.3b), et une diminution nettes de 
celles-ci a la longitude 77°E correspondant un minimum local dans la bathymetrie. Enfin 
les courants sont globalement plus forts sur le plateau la on les profondeurs sont plus 
faibles. Les commentaires concernant la section B-B' traversant le plateau Antarctique 
sont identiques, on peut toutefois y ajouter que l'onde K1 parait plus sensibles aux 
changements de gradients de bathymetrie que M2 (ROBERTSON et al. (1998)). 
FIG. 3.3 - (a) Emplacement des sections A-A' et B-B'. En fond de carte : bathymetrie 
(m). (b)Sections de la bathymetrie (trait epais rouge) et des demi-axes majeurs des ondes 
M2 (trait plein) et K1 (trait discontinu) le long des sections A-A' (en haut) et B-B' (en 
bas). 
Enfin ce controle de la bathymetrie sur les vitesses de maree peut egalement etre mis 
en evidence par le calcul de la norme des amplitudes de courants de maree 
9 
n
2 orm = 	+ 4) 
i=1 
on ui et v, sont les amplitudes des composantes Est et Nord de vitesses  pour l'onde de 
maree i. Cette mesure a ete calculee a partir des 9 ondes de maree principales (M2, S27 
K2, N2, 2N2, K1, On Pi , Qi ). De maniere generale, Unorm  est faible dans l'ocean profond 


















    
notr 	 70. 	 72,1, 
Chapitre 3. Etude des simulations de reference 
TAAF les courants sont superieurs a 10 cm.s-1 , et les valeurs maximales de //non, sont 
sit uees autour des lies Crozet et Kerguelen oil elles deplacent 67 cm.s -1 et 78 cm.s- 1 
respect ivement . 
3.1.2.2 Courants residuels de maree 
Les courants induits par la maree ne sont pas parfaitement cycliques. Apres chaque 
mouvement des masses d'eau au cours d'un cycle de maree (flux et reflux), l'eau deplacee 
ne revient pas exactement a son point d'origine : ii subsiste alors un courant residue! de 
maree. L'oscillation suivante la &place alors encore un peu plus et le courant residue' 
engendre ainsi un transport des masses d'eau a long terme. 
La figure 3.4.a represente les courants residue's de maree dans notre region d'etude. 
Leur distribution est fortement liee a la bathymetrie. Ainsi les courants residue's les plus 
intenses se retrouvent dans les regions de forts gradients bathymetriques  : le long de la 
marge continentale Antarctique, le long de la dorsale Sud-Ouest Indienne et autour du 
plateau des Kerguelen, et egalement dans les regions d'eaux peu profondes : autour des 
lies Crozet, Saint-Paul et Amsterdam, dans la partie Nord du plateau des Kerguelen oil 
elles peuvent atteindre 14 cm.s -1 , et sous l'AIS. Cette correlation entre la bathymetrie et 
les amplitudes de courants residue's est aussi nettement visible a plus petite echelle. En 
zoomant sur la partie Nord du plateau des Kerguelen (Fig. 3.4b) on peut ainsi voir que les 
pics d'amplitudes a l'Est du plateau (65°E/50°S) correspondent a de petites structures 
,45° 50 0  55 0  60 0  65° 70° 75° 80° 85° 90'0 	4.156 
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3.1. Simulation de maree de reference 
clans la bathymetrie, que les quatre zones de fortes amplitudes au Nord-Ouest de Heard 
concordent avec quatre montagnes sous-marines, que celle de forte amplitude h l'Est du 
plateau correspond au bord de celui-ci dans une region ou la pente est particulierement 
marquee et que la partie des faibles amplitude situee juste a l'Ouest de cet endroit 
correspond a un chenal dans la bathymetrie. Notons par ailleurs que les courants residuels 
circulent en forme de boucle au Nord-Est des lies Kerguelen et Heard. 
3.1.3 Energie de maree 
Le bilan d'energie de la maree barotrope permet d'examiner et de comprendre la 
dynamique de la maree. Par ailleurs, ii permet d'evaluer la consistance du modele. 
Le potentiel de maree apporte principalement de renergie de maree dans l'ocean 
profond (LE PROVOST et LYARD (1997)). Cette energie se propage alors dans l'ocean oil 
elle est dissipee par le frottement par le fond (essentiellement dans les regions cotieres, de 
plateau et sous les plates-formes de glace), par la diffusion laterale et par la generation 
de maree interne (sur les forts gradients bathymetriques). Le bilan d'energie de la mark 
peut etre obtenu a partir de l'equation de mouvement (les notations utilisees sont les 
memes que celles des equations du modele) : 
a Ti at + u •v u + 2 S2 A u = —gV7/ P D 	 (3.1) 
avec P l'apport gravitationnel, fonction du potentiel astonomique H a et des effets 
de charge et de l'auto-attraction H isa : 
P = gVna — gVflisa 	 (3.2) 
et D le terme de dissipation : 
D
- 








Terme de viscosite Terme de friction Generation de maree interne 
En multipliant l'equation 3.1 par pi-TV, et en utilisant requation de continuite, on 
obtient alors : 
aek  
at +V•ek -u-÷ = —pgHit • 'V (71)+ pgit • 7P> — pgit> • ID> 
	
(3.4) 
ou ek = pH V, -it est l'energie cinetique par unite de surface. 
Les termes de l'equation 3.4 sont periodiques et la composante permanente du bilan 
d'energie est obtenue en moyennant sur une periode de mark. Dans cette etude, puisque 
nous nous interessons a plusieurs ondes de maree, et donc plusieurs periodes, le bilan 
d'energie est moyenne sur une periode plus longue (in an environ, correspondant a la 
periode de simulation), au bout de laquelle la simulation est stable et done convergente. 
L'energie moyennee dans le temps est cependant plus de deux fois plus faible que renergie 
instantanee (PAIRAuD et al. (2008)), mais elle permet de quantifier les caracteristiques 
de la dynamique de la maree : sa generation, sa propagation et la dissipation de son 
energie. 
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Ii faut alors integrer l'equation 3.4 sur une periode (7) et sur tout le domaine (Q). 
En particulier, l'integration du travail des forces de pression et l'utilisation de la formule 
de Green font alors apparaitre le flux d'energie sur les bords du domaine 02. On obtient 
les relations suivantes : 
pour la derivee de l'energie cinetique : 
1 	aek 	 1 	T 
T—H- CO T 
T li1+1100 —T 0 	dtdS f0 Ern - [e] o dS = 0 
 Dt 
pour le flux d'energie cinetique : 
T —H- 00 T 0 Wek 	li
urn-
1 f 	dtdS = lim -1 f 
ai-2 e
k -ft* • T-1', dtdl 
--F°° 	o 
2 T—H- CX:) 71 	p H 	• 0 ids-? = - 
 urn - 'it) 	dtdl 
pour les gradients de pression : 
Wp = f urn /7 - pg H• V 77dtdS 
= - pg 	lim -1 I T (v (Wit - riv • (H 744 )) dtdS 
ç1T--Fp:, - 0 
= - pg f urn-1 f ( .7 (WV) 1 3712 )dtdS 
s 	o 	 2 3t 
fr an2 
= pg f hm - 	dtdS - pg lim f 	7111 -1-1 	dtd1 T +00 T jo 2 02t 	 +°C) 0 as-2 
= - pg lim j p 71H -it • rt dtdl 
T—'+C° 0 012 
pour le potentiel astronomique : 
Wpa W(, 147/sa = pg I urn-1 	HV • ( V II„ - Vili sa)dtdS 
T --4 +00 	0 
pour les termes de dissipation : 
= Wv + WI  W mi 
P 	liin —1 IT 111-* • (V • ( 11TV 7740) 	'17>l 77-1> .10 7—' +c4) - c(V h•TI) -N-7+ h)dtdS 
Le tableau 3.1 indique les puissances integrees sur tout le domaine des energies mises 
en jeu dans la modelisation de la maree. Le bilan d'energie est ferme puisque le somme 
de ces puissance est quasiment nulle. Une partie importante de l'energie du potentiel as-
tronomique sort du domaine sous forme d'elevation de maree (flux d'energie WP negatif). 
1 	1 
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Comme evoque precedemment, la dissipation d'energie causee par la diffusion laterale 
est negligeable par rapport aux autres termes. Par ailleurs, il est interessant de noter 
que le mecanisme de dissipation dominant dans notre region d'etude est celui du a la 
generation de maree interne 	85% de la dissipation d'energie de maree), alors qu'il ne 
represente que 	30% de la dissipation sur l'ensemble des oceans. Ceci avait déjà ete 
souligne par LYARD et al. (2006) concernant l'onde 114 -2 . 
Potentiel de maree (Wa) 
Effets de charge et auto-attraction (1/1/ -1sa) 
221,7 
14,0 
Forces de pression (147p ) -128,7 
Friction (Wf ) -10,4 
Viscosite (Wv ) -4,5 
Generation de maree interne (Wnii ) -94,7 
Total - 2,6 
TAB. 3.1 — Puissances integrees stir tout le domaine pour toutes les ondes modelisees 
(G141). 
L'equation 3.4 nous a done permis de calculer une estimation globale de l'energie 
sans distinguer la contribution de chacun des constituants. A cause de la physique non 
lineaire de la maree et des interactions des ondes entre elles, le budget energetique spec-
tral (effectue pour chaque onde separement) est donc approximatif. Cependant, lors-
qu'on considere le budget moyen, il est raisonnable de separer la contribution de chacun 
des constituants. La plupart des etudes realisees sur la dissipation de maree oceanique 
(MuNK (1997)) se sont focalisees sur l'onde M2 qui est l'onde predominante du point 
de vu des courants de mark. Cependant, nous avons vu precedemment que le role de 
certaines ondes est non negligeable comme l'onde S2 dans tout le domaine d'etude et de 
l'onde principale diurne Ic a proximite de la cote Antarctique. Nous considerons qu'elles 
sont toutes les trois representatives des bilans energetiques pouvant etre faits pour la 
maree dans l'ocean Indien Austral. Nous presentons donc ici (Tab. 3.2) les differentes 
energies mises en jeu dans le processus des marees oceaniques pour ces trois ondes sur 
tout le domaine d'etude et autour de la partie Nord du plateau Kerguelen. 
La puissance integree sur tout le domaine du potentiel astronomique de l'onde M2 est 
de 188.0GW, soit tine infime partie de la puissance integree du potentiel astronomique 
sur la globalite des oceans qui est estimee a 2.5TW (Mum< (1997), LE PROVOST et al. 
(1998), EGBERT et RAY (2001)). L'energie apportee a l'ocean se situe essentiellement 
dans le Nord-Est du domaine d'etude, et englobe la region profonde du bassin de Crozet 
(Fig. 3.5). Cette energie est tres faible sur le plateau des iles Crozet, autour des lies 
Kerguelen et Heard, et sur Elan Bank. La puissance du potentiel astronomique de M2 
est 4 fois superieure a celle de l'onde S2 dont la distribution du potentiel est similaire. 
Celle de K1 est 42 plus faible que celle de M2 en valeur absolue. Pour les ondes semi-
diurnes, la puissance integree des effets de charge est environ 12 fois plus faible que 
celle du potentiel astronomique et sa distribution est globalement similaire a celle du 
potentiel astronomique. Cependant, on y distingue plus de structures a petite echelle 
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Chapitre 3. Etude des simulations de reference 
1112 S2 K1 
Potentiel de maree (Wa ) 188,1 43,2 -4,4 
Effets de charge et auto-attraction (Wi sa ) 15,1 3,2 -0,5 
Forces de pression (Wp ) -146,0 -31,0 10,2 
Friction ( W1) -3,2 -0,6 -0,5 
Generation de maree interne (Wniz ) -52,5 -13,9 -4,0 
TAB. 3.2 - Budget spectral de l'energie de maree pour les ondes M2, S2  et K1 (en GW). 
Indienne. Pour K1 , la puissance des effets de charge est negative. Sa distribution possede 
en effet des zones de puissance positive et des zones de puissance negatives, correspondant 
des regions de retroaction avec la maree. 
Le domaine d'etude est une region privilegiee de la dissipation d'energie de maree 
au sein de l'ocean Austral. En effet, cette region contient de nombreuses zones de petits 
fonds, notamment autour des TAAF, des regions de plateau, des gradients  de bathymetrie 
importants (les talus du plateau Kerguelen et du plateau continental Antarctique, et la 
dorsale Sud-Ouest Indienne) et la region de la plate-forme de glace d'Amery. Cette zone 
joue un role important dans la dissipation par frottement car, en  plus de l'interface 
terre/mer du fond de l'ocean, l'interface glace/mer entre l'ocean et  la plate-forme est 
egalement le siege de frottements. La dissipation par friction pour l'onde M2 est 5 fois 
plus importante que celle des autres ondes principales. Elle s'effectue,  pour plus de 65%, 
sur la partie Nord du plateau Kerguelen. Les autres regions de forte dissipation sont le 
plateau des iles Crozet et l'Amery Ice Shelf (Fig. 3.5). Enfin le plateau  des lies Saint-Paul 
et Amsterdam et la dorsale Sud-Ouest Indienne sont egalement le siege de dissipation 
par frottement. La distribution pour les ondes S2 et K1 est identique. Pour chaque onde 
de maree, la dissipation liee a la generation de la maree interne est  plus importante 
que celle engendre par les frottements. L'energie dissipee par l'onde 1112 est 4 fois (13 
fois) superieure h celle dissipee par l'onde S2 (K1 ). Pour les ondes semi-diurnes, cette 
dissipation h lieu principalement sur les forts gradients bathymetriques de  la dorsale Sud- 
FIG. 3.5 - De gauche a droite : Potentiel astronomique de l'onde M2 (W.m-2 ), carte de 
dissipation par frottement et par generation de mar& interne pour  l'onde M2 (W.T11-2). 
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Quest Indienne. Une partie importante est egalement dissipee sur le Nord du plateau de 
Kerguelen (plus de 30%, en ce qui concerne l'onde M 2 ). Au contraire, aucune energie 
n'est dissipee sous cette forme au niveau de la dorsale pour l'onde K 1 , mais elle est plus 
importante dans le Sud du domaine sur là marge continentale Antarctique et sur la partie 
Sud du plateau Kerguelen. Cela s'explique par le fait que les courants de l'onde K 1 , qui 
influent directement sur la parametrisation de ce processus, sont plus importants dans 
cette region. On note enfin que toutes les regions de dissipation pour l'onde K 1 sont 
egalement des regions de dissipation pour les ondes M2 et S2 
3.1.4 Conclusion 
Des progres significatifs ont ete effectues dans notre connaissance de la maree dans 
l'ocean hauturier avec l'arrivee de l'altimetrie. L'approche de la modelisation spectrale 
de la maree a aujourd'hui atteint ces limites avec la solution globale FES2004 (LYARD 
et al. (2006)), et les modeles hydrodynamiques tels que MOG2D/T-UCOm permettent 
aujourd'hui d'ameliorer notre connaissance de la maree en region cotiere, en autorisant 
notamment la modelisation d'ondes non lineaires (PATRAuD et al. (2008)), et l'utilisa-
tion d'une resolution accrue du maillage pour les configurations regionales. Dans l'ocean 
Indien Austral, cela nous a d'ailleurs permis de caracteriser et localiser precisement les 
structures amphidromiques presentes dans les elevations de maree. Nous avons egalement 
pu etudier les ellipses de maree pour chaque composante et les courants residuels de 
maree, et nous avons clairement etablit la relation entre la distribution de leurs ampli-
tudes et les caracteristiques bathymetriques de la region d'etude. Nous avons enfin etablit 
le bilan d'energie de maree global pour cette region. Celui-ci nous a permis d'evaluer la 
consistance de notre modele regional. Le budget energetique spectral, bien que plus ap-
proximatif, nous a permis quand a lui d'examiner et de mieux comprendre la dynamique 
de la maree. Nous avons ainsi determine que la dissipation d'energie de l'onde la plus 
energetique de notre domaine, M2 s'effectuait principalement par le transfert d'energie 
de maree barotrope pour la generation de maree barocline. L'etude de la maree barotrope 
est donc un travail preliminaire important pour l'etude et la modelisation de la maree 
interne. Dans le chapitre 4.2, nous verrons en quoi cela pent nous aide a la detection de 
la signature de surface de la maree interne a partir des signaux altimetriques. 
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3.2 Etude de la reponse barotrope de l'ocean aux 
forcages atmospheriques 
Dans la partie 2.4, nous avons mis en place et valide un modele barotrope de la 
dynamique oceanique en reponse aux forcages atmospheriques. Cette partie est consacree 
l'etude des sorties de ce modele. 
3.2.1 Introduction 
Le Courant Circumpolaire Antarctique (ACC) est un courant intense, tres etendu 
sur la profondeur, qui est la principale connexion entre les bassins Atlantique, Indien 
et Pacifique. Ii est a l'origine d'echanges inter-bassins qui sont un lien important pour 
la circulation globale (ScHmiTz (1995)) et pour la propagation d'anomalies climatiques, 
comme le Southern Annular Mode (THomPsoN et WALLACE (2000)), entre chacun de 
ses bassins. L'ocean Austral joue donc un role majeur dans revolution du climat mondial 
et regional. II est donc important de mieux comprendre et caracteriser sa circulation aux 
differentes echelles spatiales et temporelles. 
En etudiant des cartes globales du gradient de vorticite potentielle, KOBLINSKY 
(1990) a montre que l'ocean Austral est l'ocean ayant la plus forte reponse barotrope 
au forcage par le vent. Ajoute a sa forte barotropicite le fait que l'ocean Austral est 
peu stratifie (OLBERs et al. (2004)), sa circulation est donc largement controlee par la 
bathymetrie. Du fait de l'absence de continents dans la course de cet ocean et de rin-
fluence de forts vents d'Ouest, il en resulte une circulation a forte symetrie zonale qui 
est caracterisee par l'ecoulement d'Ouest en Est de l'ACC. Dans l'ocean Indien Austral 
cependant, le plateau de Kerguelen, relativement peu profond et tres etendu dans la di-
rection Nord-Ouest/Sud-Est, agit comme une barriere topographique dans l'ecoulement 
de l'ACC. La modelisation barotrope en reponse aux forcages atmospheriques dans cette 
region est donc un outil precieux pour nous permettre de mieux comprendre les interac-
tions entre les forts courants de l'ACC et la bathymetrie, et en particulier, de determiner 
quels sont les chemins empruntes par ce courant pour contourner le plateau de Kerguelen. 
Dans cette section, nous etudions la reponse dynamique barotrope de l'ocean en 
reponse aux forcages atmospheriques. Pour cela nous avons effectue une simulation 
numerique avec le modele MOG2D/T-UGOm sur la periode allant de Janvier 2001 a 
Decembre 2005. Les parametres de simulation sont les memes que ceux evoques dans 
la partie 2.4. En particulier, aux frontieres ouvertes les courants barotropes sont forces 
partir de la modelisation globale haute resolution force par les champs ECMWF au 
1/4° realisee dans le cadre de cette these. Dans un premier temps, nous nous attachons 
effectuer une description detaillee de la circulation barotrope et de son transport dans 
la region d'etude. Puis nous cherchons a quantifier l'impact de chacun des forcages sur 
la reponse de l'ocean. Pour cela nous effectuons egalement une simulation regionale de 
reponse de rocean a la pression atmospherique uniquement. Pour etre consistant dans 
la modelisation, cette simulation est forcee aux frontieres ouvertes par les courants is-
sus d'une modelisation globale ne prenant en comptant que les effets de pression at-
mospherique. 
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3.2.2 Circulation barotrope et transport associe 
3.2.2.1 Circulation 
Dans le cadre de la modelisation barotrope, les courants sont integres sur toute la 
colonne d'eau. Pour avoir une meilleure vision de la circulation il est donc preferable de 
s'interesser au transport barotrope plutot qu'aux vitesses. Le transport moyenne stir la 
periode de simulation, ainsi que les fonctions de courant associees, sont presentees sur 
la figure 3.6. Sur la carte du transport, on distingue tres nettement l'ACC, principale 
caracteristique de la circulation dans l'ocean Austral. Lorsqu'il arrive h 43°E, l'ACC 
est constitue de trois branches. La position de la branche la, plus au Nord correspond 
au front subantarctique, SAF (SA LLgE et al. (2008), et là position de celle du milieu, 
centree autour de 50°S, au front polaire, PF (SALLgE et al. (2008)). Vers 30°E, en amont 
du plateau de Crozet, ces deux veines de courants sont assez proches (R,INTouL et al. 
(1999)), puis en progressant vers l'Est, elles se separent completement. A l'aide d'un 
modele jet d'inertie, CRANEGUY et PARK (1999) ont montre l'impact de l'ACC sur la 
separation observee dans la region de Crozet. Le SAF rencontre là dorsale Sud-Ouest 
indienne h partir de 30°E, ce qui contraint sa propagation vers le Nord, alors que le PF 
passe dans une zone de fracture de la dorsale et arrive dans le bassin d'Enderby ou ii reste 
pratiquement centre sur là meme latitude. Ces deux branches fusionnent alors entre elles 
vers 60°E pour former la veine principale de l'ACC. Une partie de la branche la plus an 
Sud de l'ACC se dirige vers Elan Bank. Arrivee sur cette caracteristique bathymetrique 
la branche se separe alors en deux. Une partie du transport passe au Nord d'Elan Bank, 
et, rencontrant le plateau de Kerguelen, bifurque brusquement vers le Nord en suivant 
les contours de bathymetrie. Une fois arrivee h la meme latitude que les Iles Kerguelen, 
cette branche rejoint l'ACC an Nord du plateau. L'autre veine s'ecoule au Sud d'Elan 
Bank avant de s'engouffrer dans Fawn Trough. A la sortie du chenal, elle remonte alors 
vers le Nord en suivant l'Est du talus du plateau de Kerguelen avant de rejoindre le coeur 
de l'ACC. A cet endroit, l'ACC subit moms de contrainte bathymetrique et pen s'elargir, 
l'extremite Sud du courant se dirige alors soudainement vers le Sud-Ouest (McCA RTNEY 
et DONOHUE (2007)). Cette bifurcation est representee par le modele mais de maniere 
moms prononcee. Enfin une partie de la troisieme branche de l'ACC s'ecoule dans le 
Princess Elizabeth Trough, puis se dirige vers le Nord en suivant le bord Est du plateau 
avant de rejoindre l'ACC. 
D'autre part, le long de la cote Antarctique, la carte du transport barotrope met 
en evidence tine circulation vers l'Ouest associee avec le Courant Cotier Antarctique 
(TCHERNIA et JEANNIN (1980)). Globalement ce courant est assez etroit et reste confine 
sur le plateau continental antarctique. Cependant, lors de sa course, une partie du courant 
s'ecoule hors du plateau, notamment lors de son passage dans Prydz Bay, et h l'Ouest de 
la region d'etude oi il semble partiellement associe h. une large re-circulation. En effet, 
on distingue egalement les extremites de deux gyres de part et d'autre du domaine. A 
l'Ouest, jusqu'h 53°E, on distingue l'extension Est d'un gyre cyclonique : le gyre de Wed-
dell. Bien que les mesures hydrologiques situent son extension maximale entre 20°E et 
30°E (ScRRoDER et FAHRBACH (1999), SULTAN et al. (2007)), les donnees altimetriques 
et le modele Fine Resolution Antarctic Model (FRAM GROUP (1991)) ont montre que 
ce gyre s'etendait jusqu'h 60°E (PARK et GAMBERONI (1995)). En effet, l'etude des 
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FIG. 3.6 - A gauche : transport barotrope en m 2 .8 -1 . Les fronts issus de SALUE et al. 
(2008) sont representes en noir : la position moyenne du Front Polaire (PF), la position 
moyenne du Front Subantarctique (SAF) ainsi que sa limite Nord (SAFN). A droite : 
fonctions de courant associees au transport barotrope. La difference de  valeur entre deux 
point indique le debit entre ces points (en Sv). Les contours de  bat hymetrie tous les 
1000 in sont superposes. 
alors que l'altimetrie et le modele FRAM donnent acces aux  composantes baroclines et 
barotropes. Le gyre de Weddell etant principalement barotrope  (SULTAN et al. (2007)), 
l'altimetrie, FRAM, et le modele MOG2D/T-UGOm representent une extension simi-
laire et plus realiste du gyre, comprise entre 50°E et 60`E. Sur  le bord Est de la region 
d'etude, on distingue l'extremite d'un autre gyre. L'experience  BROKE (Baseline Re-
search on Oceanography Krill and the Environment) a permis d'etablir l'existence d'un 
fort courant vers l'Est situe entre la limite Sud de l'ACC et le  continent Antarctique, 
suggerant une re-circulation du courant cotier Antarctique et la presence d'un gyre cy-
clonique (BINDoFF et al. (2000)). Plus recemment, MCCARTNEY et DONOHUE (2007) 
ont confirme l'existence de ce gyre. Ce gyre, bien que moms etendu,  est analogue au 
gyre de Weddell. Par ailleurs, la position de l'extremite Sud de l'ACC et les proprietes 
des courants et des masses d'eau dans le bassin Antarctique  Australien (BIND:mi.' et al. 
(2000)) suggerent que ce gyre est plus large dans l'Est du bassin.  L'extension de ce gyre 
est stoppee h l'Ouest par l'Est du talus de la partie Sud du plateau  de Kerguelen. Le 
plateau de Kerguelen apparait donc comme une barriere bathymetrique entre les deux 
gyres subpolaires. Par ailleurs, le courant Nord-Est decrit precedemment  sur cette partie 
du talus est compose a la fois de l'ecoulement de l'ACC passant dans le Princess Eliza-
beth Trough, et de la re-circulation du gyre cyclonique qui est stoppee par le plateau. 
Enfin, la circulation barotrope etablie met en evidence un autre gyre déjà evoque dans la 
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FIG. 3.7 — Topographie dynamique moyenne issue de Rio et HERNANDEZ (2004) (cm). 
Les isobaths tous les 1000 m sont egalement tracees. 
litterature : le gyre de Prydz Bay. Ce gyre, cyclonique, constitue une des caracteristiques 
majeures de la circulation dans la Bay (SMITH et TREGUER (1994)). D'apres WONG 
(1994), ce gyre est centre a 73°E et borde par le Fram Bank a l'Ouest le Four Ladies 
Bank a L'Est. Dans notre modele, ce gyre apparait comme une caracteristique mineure 
de la circulation de Pyrdz Bay, dominee par le Courant Mier Antarctique ; centre sur 
76`E, ii ne se developpe que sur 2 degres de latitude. Ces resultats suggerent que le gyre 
possede une composante barotrope mais qu'il est principalement barocline. 
Ii est interessant de noter que, globalement, les structures de la dynamique obtenues 
partir de notre modele barotrope, sont tres semblables a la topographie dynamique 
moyenne de Rio et HERNANDEZ (2004) (Fig. 3.7). Ce produit, obtenu a partir de la 
hauteur moyenne altimetrique, d'un modele de geokle et de la climatologie, contient les 
composantes geostrophiques barotropes et baroclines de la circulation oceanique. Cette 
solution peut etre consider& comme la circulation de surface la plus complete disponible 
dans notre region d'etude. On remarque de bonnes correlations entre notre modele et 
la topographie dynamique moyenne, notamment pour les systemes de courants intenses 
de l'ACC au Nord des Iles Kerguelen et dans le chenal de Fawn Trough. Bien que les 
deux circulations ne soient pas totalement similaires, la grande concordance qui existe 
entre elles suggere une tres forte composante barotrope dans cette region. Ceci est enfin 
confirme par la resolution des equations primitives a 3 dimensions dans l'ocean Indien 
Austral a l'aide de la simulation ORCA025-G70 ba,see sur les configurations Drakkar 
(MADEc et al. (1998), BARNIER et al. (2006)). La circulation generale obtenue par cette 
modelisation est assez proche de celle de MOG2D/T- UGOm (Fabien Roquet, communi- 
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cation personnelle), confirmant le comportement assez barotrope de l'ecoulement dans 
cette region. Cependant, les transports obtenus par notre solution ne modelisant qu'une 
partie de la circulation, us sont bien plus faibles que ceux issus de la simulation ORCA025, 
dans laquelle le transport de l'ACC est d'environ 150Sv. 
3.2.2.2 Estimation du transport barotrope 
WHITWORTH III et al. (1982) ont fait un resume des mesures de transport effectuees 
dans le passage de Drake. De maniere synthetique, le transport total deduit de l'equilibre 
geostrophique relative a la profondeur de 3000 in est estimee a 100Sv, tandis que le trans-
port estime a partir de mesures de vitesses directes est d'environ 140Sv. Cette difference 
de transport est communement attribuee a la composante de flux barotrope qui n'est 
pas detect& par requilibre geostrophique. Au Sud de l'Australie, le transport barotrope 
a ete estime a 16Sv + 10% a l'aide de donnees hydrographiques et des mesures in situ 
de courant (PHILLIPS et RINTOUL (2002)). Aucune mesure directe de transport baro-
trope n'a ete effectuee dans la region de l'ocean Indien Austral. Cependant, malgre les 
re-circulations de l'ACC tout au long de son ecoulement, on peut s'attendre a. obtenir un 
transport barotrope ayant le meme ordre de grandeur qu'au niveau du passage de Drake 
et au Sud de l'Australie dans notre region d'etude puisque recoulement de l'ACC est 
principalement zonal. Nous obtenons un transport barotrope d'environ 36Sv pour l'ACC, 
ce qui est coherent avec les valeurs obtenues a partir de mesures in situ et egalement avec 
les modeles barotropes circumpolaires de VIVIER et al. (2005) et OLBERS et LETTMANN 
(2007), qui ont trouve un transport barotrope moyen de l'ACC de 24 — 25Sv et 29.5Sv 
respectivement. Notre valeur de transport est cependant legerement plus forte que celle 
de ces deux modeles. Cela s'explique en partie par le fait que dans ces deux simulations, 
le transport barotrope de l'ACC est moyenne sur toute sa ceinture circum-polaire, alors 
que notre valeur est une moyenne du transport dans l'ocean Indien Austral oil les vents 
zonaux sont plus intenses (YuAN (2004)). Le transport de l'ACC s'effectue majoritaire-
ment entre les Iles Kerguelen et Amsterdam. Environ 19% du transport total passe par le 
chenal de Fawn Trough, et une petite fraction de l'ACC emprunte le passage d'Elzabeth 
Trough. 
3.2.2.3 Variabilite du transport barotrope dans le passage de Fawn Trough 
Plusieurs etudes ont montre que la variabilite du transport de l'ACC est essentielle-
ment barotrope dans l'ocean Austral. A l'aide d'observations hydrologiques, de donnees 
altimetriques et de mesures de pression de fond, PARK et al. (1989) ont montre que les 
variations temporelles de l'ACC entre les Iles Kerguelen et Amsterdam etaient essentiel-
lement barotropes. Plus recemment, HUGHES et al. (1999) ont montre a l'aide de sorties 
de modeles que, pour des periodes comprises entre 10 et 220 jours, le transport de l'ACC 
etait egalement domine par un mode barotrope dans le passage de Drake. 
Nous avons vu precedemment qu'une partie non negligeable du transport de l'ACC 
s'ecoulait dans le chenal de Fawn Trough. Par ailleurs, tout comme dans les regions du 
passage de Drake et de Kerguelen-Amsterdam, recoulement dans Fawn Trough se trouve 
piege par la bathymetrie, et on peut supposer que les variations du transport y sont 
aussi principalement barotropes. La figure 3.8.a represente la variabilite temporelle de ce 
transport a Fawn Trough. On remarque une forte variabilite pour les hautes frequences 
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(quelques jours), et la variabilite du signal est de 3, 5Sv, soit la moitie du transport 
total dans Fawn Trough. En filtrant la tres haute frequence avec un filtre passe-bas 
a 20 jours, on met aussi en evidence d'importantes variations intra-saisonnieres. En 
superposant l'indice journalier du SAM' (Southern Annular Mode) filtre de la meme 
maniere, on met en evidence une importante correlation entre les deux signaux (Fig. 
3.8.b). Cela s'explique de la maniere suivante : les evenements de SAM posit ifs sont 
associes a une augmentation des vents d'Ouest, et un deplacement de ceux-ci vers les 
latitudes plus au Sud dans l'ocean Austral (HURRELL et VAN LOON (1994), MEEHL 
et al. (1998), THOMPSON et WALLACE (2000)). Le contraire se produit pour un indice 
du SAM negatif. Aux latitudes du chenal de Fawn Trough (55°S/57°S), les vitesses du 
vent et sa repartition sont done tres fortement liees a l'indice SAM. Ainsi, la variabilite 
du transport a Fawn Trough, que l'on suppose tres fortement barotrope, est intensifie 
pendant des episodes de SAM positif, et diminue lorsque l'indice est negatif. Par ailleurs, 
la figure 3.8.a met en evidence que le transport barotrope reagit de maniere instantanee 
aux variations du SAM. Cela s'explique par le fait que, pour des periodes comprises entre 
10 et 220 jours (ici on filtre au-dessous de 20 jours), la reponse de l'ocean Austral aux 
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FIG. 3.8 — De haut en bas : variabilite du transport barotrope a travers  le chenal de 
Fawn Trough sans filtre (a) et avec un filtrage passe-bas a 20 jours (b). En bas, l'indice 
du SAM est superpose en rouge sur la courbe du transport filtre. La correlation entre les 
deux signa-ux est de 0,64. 
1 Les indices journaliers et mensuels du SAM sont disponibles sur le site du National Oceanic and 
Atmospheric Administration : http ://www.www.cpc.ncep.noaa.gov  
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3.2.3 Modes et causes de la variabilite des elevations de surface 
Nous avons calcule les deviations standards des elevations barotrope totales (h) et des 
elevations corrigees des effets statiques de la pression atmospherique  (thd pour Inverse 
Barometre Departure) pour le modele force avec les champs meteorologiques de vent et 
pression ( VP). La figure 3.9.a represente la RMS de hvp sur toute la periode simulation. 
La forte RMS de hvp obtenue dans le Sud de la region est expliquee par la forte variabilite 
de la pression atmospherique dans cette region (Fig. 3.11). Par ailleurs, les isocontours 
de la RMS de hvp sont tres influences par la bathymetrie locale : a l'Ouest du plateau de 
Kerguelen, ces isocontours ont une tres forte repartition zonale. Les contours de variabi-
lite situ& au Nord de 62°S a l'Ouest de la region d'etude bifurquent  alors brutalement 
vers la Nord avant d'atteindre le plateau. Autour d'Elan Bank et a l'extremite Est du 
chenal de Fawn Trough, on remarque des zones de forte variabilite de hvp, qui sont liees 
des fortes variations du transport dans ces regions. Sur la plateau Antarctique, la RMS 
devient plus faible. Enfin, la variabilite de hvp s'accentue sous la plate-forme de glace 
d'Amery. 
Contrairement h la distribution de la RMS de hvp, la carte de variabilite de ibdvp 
(Fig. 3.9.h) possede un caractere beaucoup moms zonal. Cette distribution ressemble 
fortement h celle obtenue par VIVIER et al. (2005) avec des champs d'elevation baro-
trope filtres en temps et en espace. On distingue deux zones de faible variabilite dans la 
repartition de la variabilite. La premiere, situee au Nord-Ouest du plateau de Kerguelen, 
contient le bassin de Crozet et la dorsale Sud-Ouest Indienne. La seconde correspond h 
FIG. 3.9 De gauche a droite : RMS (en cm) des elevations totales (a) et des elevations 
corrigees du barometre inverse (b) pour le modele force avec les champs de vent et 
pression. Les contours de bathymetrie tous les 1000 m sont superposes. 
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FIG. 3.10 — Correlation de ibdv p au point 60°E/67°S avec ibdv p du reste du domaine. 
Les contours de bathymetrie tous les 1000 m sont superposes. 
une large bande 	5° en latitude) autour du contient Antarctique qui contient notam- 
ment le plateau continental, et egalement le bord Est du Sud du plateau de Kerguelen. 
Lorsqu'on correle ibdv p d'un point de cette region de faible variabilite avec le reste du 
domaine, on obtient une repartition des fortes correlations equivalente h celle de la RMS 
pour cette region du domaine (Fig. 3.10). Les zones de forte variabilite de  ibdv p corres-
pondent au Conrad Rise a l'Ouest du domaine, h la region cotiere des Iles Kerguelen, h 
la cavite sous l'AIS, et a l'Est du plateau de Kerguelen. Ces quatre zones correspondent 
effectivement h des regions oil le barometre inverse compte pour moms de 63% de la va-
riabilite du signal total d'elevation barotrope (Fig. 3.11). Contrairement aux 3 premieres 
regions, la region situee h l'Est du plateau est tres profonde ; elle correspond a l'extremite 
Ouest du bassin Australien-Antarctique. La forte variabilite de ibdv p qui s'y trouve s'ex-
plique par un mode de resonance barotrope en reponse aux fluctuations du vent dans 
ce bassin de l'ocean Austral (FuKomoRi et al. (1998), Fu (2003)). Enfin, on distingue 
egalement des zones de variabilite moyenne a Elan Bank, et sur les parties Nord et Sud 
du plateau de Kerguelen, c'est-h-dire des zones assez peu profondes. La carte de ibdv p 
permet de mettre en evidence l'impact du plateau de Kerguelen sur la distribution de la 
reponse dynamique barotrope de l'ocean aux forgages meteorologiques. 
L'impact qu'a le plateau sur les elevations barotropes est egalement illustre par la 
figure 3.11. Cette figure estime le pourcentage de variabilite expliquee par le barometre 
inverse dans la simulation forcee en vent et pression et forcee par la pression uniquement. 
La figure 3.11.b nous permet de visualiser la reponse non-isostatique de l'ocean h la 
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FIG. 3.11 - De gauche h droite : variabilite du signal expliquee par le barometre inverse 
pour les simulations forcees en vent et pression (simuvp) et par la pression atmopherique 
uniquement (simu p) . 
met aussi en evidence le role du plateau de Kerguelen pour la reponse  du l'ocean force 
par la pression atmospherique. A l'Ouest du plateau les effets non-isostatiques sont assez 
faibles, en particulier dans le Sud-Ouest du domaine, dans une zone  qui correspond h 
l'extension du gyre de Weddell. A l'Est ces effets sont plus importants et sont maximum 
dans le bassin Australien-Antarctique. Le plateau apparait alors comme une barriere 
dans la distribution des elevations du modele en reponse a la pression atmospherique. 
Ce role d'obstacle est mis en evidence de maniere plus prononcee dans la modelisation 
forcee en vents et pression. Sur le bord Ouest du plateau, les effets du barometre inverse 
expliquent 72% de la variabilite du signal total alors qu'ils en expliquent moms de 
63% a l'Est du plateau. Notons enfin que le barometre inverse explique fortement la 
variabilite autour du continent Antarctique. 
Pour analyser plus en detail la variabilite des elevations de surface  du modele, nous 
avons applique la methode des EOF (Empirical Orthogonal Functions) qui permet de 
decomposer les principaux modes spatiaux de variabilite et de suivre leur evolution tem-
porelle. Les resultats pour les deux modes dominants de ibdv p sont present& sur la figure 
3.12. Le premier mode explique 50% de la variance du signal (h titre de comparaison les 
trois premiers modes a eux seuls expliquent plus de 75% de la variance du signal). Ce 
mode est piege par les contours de vorticite, potentielle f H autour du continent Antarc-
tique. L'existence de ce mode a ete etablie de maniere circumpolaire h l'aide du modele 
FRAM (FRAM GROUP (1991)) par HUGHES et al. (1999) qui ont montre que la reponse 
du mode etait coherente avec la tension du vent meridienne moyennee zonalement pour 
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long de la cote Antarctique, AOKI (2002) a mis en evidence que les elevations de surface 
etaient anti-correles avec le SAM. HUGHES et al. (2003), a l'aide de capteurs de pression 
de fond, a etendu cette relation a toute la ceinture circumpolaire. Le premier mode EOF 
de la tension meridienne du vent (3.13) montre effectivement un mode important qui 
s'etend legerement au dela du talus du plateau Antarctique. Enfin, VIVIER  et al. (2005) 
ont egalement etabli l'existence de ce mode en utilisant un modele  barotrope unique-
ment force par le vent. L'analyse de leur simulation a montre que ce  mode s'etendait 
de maniere meridionale lorsqu'il etait au voisinage de caracteristiques bathymetriques 
telles que la dorsale Pacifique-Antarctique, et que cette extension apparaissait sur leur 
bords Est des forts gradients de bathymetrie. Sur la carte de la premiere composante, 
le mode barotrope semble effectivement se developper sur le bord Est de la partie Sud 
du plateau de Kerguelen, confirmant l'analyse de VIVIER et al. (2005). Bien que le pre-
mier mode EOF compte pour la moitie de la variabilite de ibdvp, ii reste confine autour 
du continent Antarctique. Au Nord de cette region, la reponse de l'ocean est liee h la 
presence du plateau de Kerguelen. En effet, le mode 2, qui represente 16% de la varia-
bilite, consiste en un mode de balance axee sur le plateau entre les bassin d'Enderby 
l'Ouest et Australien-Antarctique a l'Est (Fig. 3.12). 
Pour analyser de maniere plus detaillee les elevations ibdvp en reponse au forcage 
atmospherique dans ces differents bassins, nous avons examine les spectres  de coherence 
entre les elevations du modele d'une part, et le barometre inverse, la tension du vent 
(T-') et le rotationnel de tension du vent (rot()) d'autre part. VIVIER et al. (2005) 
ont 0jà appliqué cette methode pour rot() sur tout l'ocean Austral en moyennant les 
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FIG. 3.12 - Principaux modes de variance pour ibdvp ( 2 ). Le premier mode (gauche) 
compte pour plus de 50% de la variance totale. Le deuxieme mode (droite) explique 
16% de la variance du signal. 
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Chapitre 3. Etude des simulations de reference 
FIG. 3.13 — Premier mode de variabilite de la tension meridienne  du vent. 
spectres de coherence sur des bandes de frequence (15-50 jours, 49-205 jours et 184-1026 
jours). us ont ainsi mis en evidence des zones de reponse aux forcages atmospheriques 
tres distinctes et etablit un lien entre ces zones et les contours de fIH. En suivant ces 
resultats, nous avons decide d'extraire les spectres de coherence en un point representatif 
de la variabilite de chacune de ces regions et d'etudier de maniere precise tous les spectres 
obtenus, plutot que de chercher une information sur les repartitions geographiques des 
spectres moyennes sur des bandes de frequence arbitraires. Les spectres de coherence 
obtenus sont represent& sur la figure 3.14 
Cette figure confirme tout d'abord l'importance de la pression atmospherique sur la 
variation des elevations du modele. Dans la bassin de Crozet, et rot() forcent les 
elevations pour la bande de frequence comprise entre 1 et 9 jours. Bien que le rotationnel 
du vent contraigne les elevations pour des periodes avoisinant 70 jours, la tension du 
vent influence de maniere plus importance la basse frequence (entre 39 et 95 jours). Sur 
la partie Nord du plateau de Kerguelen, la tres haute frequence est forcee a la fois par 
77--' et rot(). Pour des frequences plus basses, les effets de sont insignificatifs sur 
les elevations, contrairement a ceux du rotationnel du vent. Ces analyses confirment les 
resultats de MEREDITH et HUGHES (2004), qui, en correlant des mesures de pression de 
fond a Kerguelen avec des cartes de rotationnel du vent, ont montre que la dynamique 
de la partie Nord du plateau de Kerguelen etait principalement forcee  par T*- pour des 
periodes comprises entre 5 jours et 1 an. Enfin les elevations des bassins d'Enderby et 
Australien-Antarctique sont plus forcees par le rotationnel que par la tension du vent. 
agit essentiellement sur la fres haute frequence, et, de maniere moms significative, il influe 
sur des periodes plus longues (jusqu'a 2 mois). Ce resultat est en accord avec les analyses 
de VIVIER et al. (2005) qui avaient notamment mis en evidence une zone de coherence 
entre les elevations et T-'x dans la partie profonde du bassin Australien-Antarctique pour 
la haute et la moyenne frequence. 
3.2.4 Conclusion 
Les simulations de reponse barotrope de l'ocean au forcage atmospherique ont permis 
d'etudier la circulation dans l'ocean Indien Austral. Celle-ci fait nettement apparaitre 
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3.2. Etude de la reponse barotrope de l'ocean aux forcages atmospheriques 
branches secondaires dans Fawn Trough et Elizabeth Trough. Nous avons egalement dis-
tingue le Courant Cotier Antarctique, le gyre de Weddell, et au second au Sud-Est de la 
region dans la circulation barotrope. En confrontant la circulation oceanique obtenue par 
notre modele regional aux courants geostrophiques issus de raltimetrie (Rio et HERNAN-
DEZ (2004)) comprenant les composantes barotropes et baroclines, nous avons obtenu 
des structures tres semblables attestant de là tres forte barotropicite de là circulation 
dans cette region (KOBLINSKY (1990)). Nous avons obtenu un transport barotrope de 
l'ACC de 36Sv, ce qui est en accord avec les etudes precedentes de VIVIER et al. (2005) 
et OLBERS et LETTMANN (2007). Nous nous sommes alors interesse aux variations tern-
porelles de la branche de courant s'ecoulant dans Fawn Trough ; son analyse nous a 
permis de mettre en evidence la forte correlation de ce courant avec l'indice climatique 
du Southern Annular Mode. Nous avons cherche a caracteriser les modes de variabilite 
dans rocean Indien Austral et leurs forcages. La decomposition par la methode des E0Fs 
a. mis en evidence un mode autour de l'Antarctique force par la tension meridienne du 
vent. Elle a egalement permis de distinguer l'importance du plateau de Kerguelen sur 
la distribution de la reponse dynamique barotrope aux forcages meteorologiques, et le 
calcul des spectres de coherence a mis en evidence l'importance de rotationnel de tension 
de vent sur cette dynamique de part et d'a.utre du bassin. 
bassin de Crozet 
Nord du plateau Kerguelen 
FIG. 3.14 - Spectres de coherence entre les elevations du modele et (de gauche a, droite) 
le barometre inverse, la tension du vent et le rotationnel de tension du vent pour des 
points situes (de haut en bas) dans le bassin de Crozet, sur la partie Nord du plateau de 
Kerguelen, dans le bassin d'Enderby et dans le bassin Australien-Antarctique. L'axe des 
abscisses represente les frequences (j -i ). Les spectres sont significatifs pour des valeurs 
superieures a. 0.53 (ligne rouge). 
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3.3 Influence du melange lateral sur la croissance 
du phytoplancton : distribution dans la region 
du plateau Kerguelen (Maraldi C., Mongin M., 
Testut L., Coleman R., Deep-Sea Research, 2008, 
accepted) 
La premiere partie de ce chapitre nous a permis d'etudier, entre autre, les courants 
barotropes dans l'ocean Indien Austral. Grace h la modelisation regionale, nous avons pu 
acceder a sa dynamique de maniere detaillee. Les resultats obtenus mettent clairement en 
evidence d'importants courants, qu'ils soient dus h la mar& ou au forcage atmospherique, 
sur la partie Nord de plateau Kerguelen et sur son talus. Dans le cadre de la dynamique 
haute frequence, ces vitesses peuvent avoir des variations de direction et d'amplitude ra-
pides et discontinues. Ces changements engendre alors un cisaillernent horizontal puisque 
les vitesses sont homogenes sur toute la colonne d'eau, et que les variations s'effectuent 
sur des couches horizontales. 
Le cisaillement horizontal n'a jamais ete etudie dans la region du plateau de Ker-
guelen. Ce mecanisme a fait l'objet d'un etude dans l'ocean Austral (BECKMANN et 
PEREIRA (2003)). Elle avait pour but d'etudier la consequence du melange lateral sur le 
melange des masses d'eau aux abords des plates-formes de glace antarctique. 
A partir des vitesses horizontales, nous avons estime le melange lateral sur notre 
domaine d'etude. Notre principale motivation etait alors de correler ce processus physique 
avec la croissance phytoplanctonnique qui a lieu chaque annee sur le Nord du plateau 
Kerguelen. Cette etude a fait l'objet d'un article que nous avons soumis au journal Deep 
Sea Research : The influence of lateral mixing on phytoplankton bloom : distribution in 
the Kerguelen Plateau region (Maraldi C., Mongin C., Testut L., Coleman R., 2008). 
Abstract 
A very unique phytoplankton bloom appears every year during the austral spring 
and summer in the Northern Kerguelen Plateau region. The Kerguelen Ocean and Pla-
teau compared Study (KEOPS) showed that an increase in subsurface iron coming up 
from the seafloor through vertical mixing was responsible for the observed increase in 
chlorophyll-a above the plateau. We demonstrate that the bloom pattern is not a simple 
increase of biomass over shallow water : it is strongly influenced by the bathymetry and 
its spatial extent controlled by strong currents around the plateau. Here we focus on 
the lateral mixing process to find explanations for the particular shape of the bloom. 
We use the SMAGORINSKY (1963) formula to estimate and map fields of lateral mixing 
time scales (r) due to barotropic tidal currents, barotropic atmospheric forced currents, 
Ekman and geostrophic velocities. Results show that short time scale mixing is strongly 
influenced by the tidal process while the other processes have minor influences. Compa-
risons of T and satellite chlorophyll-a images show that the spatial pattern of the bloom 
seems to be delimited by a barrier of high lateral mixing that is essentially due to tides. 
This emphasises the role played by the tides over the Kerguelen Plateau, in supplying 
iron to the phytoplankton and by containing the horizontal shape of the bloom. This is 
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one of the first times such a link has been demonstrated, which has implications for the 
study of iron advection in the ocean. 
Keywords : lateral mixing, tide, chlorophyll, Kerguelen Plateau. 
3.3.1 Introduction 
The Sub Antarctic Zone in the Southern Ocean is a HNLC (High Nutrient Low 
Chlorophyll) region with low phytoplankton biomass in spite of high macro-nutrient 
concentration. This behaviour has been attributed to micro nutrient limitation, such as 
iron (HART (1934), DE BAAR et al. (1995), BOYD et al. (2000), BOYD (2002)). Measure-
ments of dissolved iron in the mixed layer showed that iron concentrations were usually 
low throughout the Southern Ocean and that iron addition enhanced phytoplankton 
productivity (MARTIN et GORDON (1990)). While deliberate iron fertilization experi-
ments showed that adding iron increased primary production and possibly export (DE 
BAAR et al. (2005), BOYD et al. (2007)), little was known about long term modification 
in the exported fluxes of carbon or changes in the ecosystem itself. The main aim of 
the KEOPS project, which took place during January and February 2005 around the 
Kerguelen Islands, was to better understand the mechanisms of naturally occurring iron 
fertilization. 
It is now understood that the occurrence of the large phytoplankton bloom over the 
Kerguelen Plateau (Fig. 3.15, right, bloom B) is caused by an increase of deep dissolved 
iron supply due to enhanced vertical mixing over the plateau (BLAIN et al. (2007)), and 
that this increased vertical mixing was due to internal tidal waves (PARK et al. (2008a)). 
The net biological community production derived from the cruise showed a threefold 
increase between the plateau bloom area and the outside plateau area that lead to a 
significant enhancement of the carbon export flux over the plateau. This demonstrated 
that the carbon sequestration efficiency, which is a measure of the excess of carbon 
export per unit of iron supplied (DE BAAR et al. (2005)), was much higher than during 
artificial fertilization. Despite relatively sluggish circulation over the plateau, MONGIN 
et al. showed that the Kerguelen Island's plateau and shelf region could fuel an area 
much larger than the plateau itself by assuming that iron is being transported offshore 
during winter. 
The objective of our study is to link the spatial distribution of the KEOPS plankton 
bloom to geophysical surface characteristics. TYRRELL et al. (2005) found some correla-
tions between seafloor depth and chlorophyll-a concentration in HNLC regions. Statistical 
comparisons revealed that, in general, shallow water regions have higher peaks in chlo-
rophyll concentration than deep water areas. Some studies have used the derivation of 
Lagrangian diagnostics to reconstruct the specific effect of horizontal mixing on bloom 
patterns. ABRAHAM et al. (2000) used a Lagrangian method to highlight the efficiency of 
the deformation field associated with mesoscale circulation to reproduce surface chloro-
phyll filaments observed in satellite imagery of the Southern Ocean. LEHAHN et al. (2007) 
computed Lagrangian diagnostics from geostrophic fields and compared the results with 
satellite-derived plankton patches. Similarly, results have been established to explain the 
KEOPS bloom pattern. MONGIN et al. (2008) concluded that the phytoplankton bloom 
shape was clearly related to bathymetry and surface advection fields and PARK et al. 
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(2008b) suggested it was strongly influenced by the strong currents bounding it. These 
results explain the principal features of the bloom, in particular, they support the ob-
servation that the bloom is concentrated over the northern Kerguelen Plateau and is 
not advected away from the Plateau shelf break. However other characteristics are still 
not explained, such as the low chlorophyll tongue that appears regularly north of Heard 
Island. There are probably other physical processes to explain those characteristics. In 
particular, MARTIN (2003) discussed the way lateral stirring and mixing could influence 
the spatial structure in phytoplankton distribution. ABRAHAM et al. (2000) showed that 
horizontal stirring acted as an important control on the SOIREE iron fertilized chloro-
phyll bloom development and diffusion in the Southern Ocean. More recently, LEHAHN 
et al. (2007) studied the effect of the geostrophic stirring on the Northern Atlantic spring 
bloom variability. 
In this study, we focus on the lateral mixing process to find explanations of the nor-
thern Kerguelen Plateau bloom pattern. We use the SMAGORINSKY (1963) formula that 
relates mixing to the strain deformation of the velocity field. The eastward and northward 
velocity components were computed using barotropic tidal currents, barotropic currents 
in response to atmospheric forcing, geostrophic currents and surface Ekman currents. 
FIG. 3.15 - Left : Detailed bathymetry of the Kerguelen Plateau using the GEBCO 
bathymetry. Depths are in meters. The three hydrographic sections of the KEOPS cruise 
are superimposed in black, yellow and blue dots. The P1 and P2 current meter stations 
are located in yellow. El and E2, two sites where temporal extractions of  T have been 
done, are located in red. Station A4 is shown as a blue dot. Right : Mean chlorophyll 
concentration (in ing.m -3 ) on the period from 19/12/2004 to the 26/12/2004. The Polar 
Front from PARK et CHARRIAUD (1998) and the Fawn Trough current are shown. The 
position of bloom A and bloom B are superimposed. 
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3.3.2 Data and Model 
3.3.2.1 Velocity field 
The barotropic tidal and wind forcing current components are computed using the 
MOG2D/T-UGOm barotropic ; time-stepping and non-linear model. This model ; derived 
from LYNCH et GRAY (1979) ; computes the sea level variations and the mean currents 
by solving the shallow water and momentum equations on a finite element mesh. This 
space discretization method allowed the mesh to be larger in the deep ocean and the 
resolution to be increased in coastal areas and regions with strong topographic gradients ; 
like the Kerguelen Plateau shelf break ; enabling good resolution of gravity waves. The 
mesh covers the southern part of the Indian Ocean with a grid size ranging from a few 
kilometres or less along the coast and the shelf break to about 100 km in the deep ocean. 
The regional tidal model used here has been validated using sea surface elevation data 
(MARALDI et al. (2007)). The 8 main tidal constituents are computed and the elevations 
from the FES2004 global solution (LYARD et al. (2006)) are used to force the model 
along the open boundaries. 
The atmospheric forced model is driven using pressure and 10 meter altitude wind 
speeds from the European Centre for Medium-range Weather Forecasting (ECWMF) 
analysis fields. These forcing fields have been interpolated onto a 1/4° by 1/4° regu-
lar grid and the temporal resolution is 3 hours ; they are bilinearly interpolated to the 
model one hour time step. At the open boundaries ; we use the currents from the glo-
bal MOG2D/T-UGOm simulation of the response to atmospheric forcing (CARRLRE et 
LYARD. (2003)) driven by the same ECMWF fields as the regional model. The global 
simulation uses the GEBCO 1-minute global bathymetric grid and the regional simula-
tion uses the GEBCO bathymetry improved with updated topographic data around the 
Kerguelen Islands (MARALDI et al. (2007)). 
The regional simulation ran from November 2004 to February 2005 with sea surface 
elevations and currents being recorded hourly. The horizontal tidal and atmospheric 
forced velocities are interpolated onto the same regular grid. 
We used geostrophic ocean currents developed by the CTOH (Centre de Topogra-
phie des Oceans et de l'Hydrosphere) at LEGOS (SuDRE et MORROW (2008)). The 
geostrophic currents are calculated from altimetry sea surface height (SSH) fields and 
are distributed over a global 1/4° Mercator grid. The SSHs are computed using the map-
ped sea level anomalies from the Data Unification and Altimeter Combination System 
and the mean dynamic topography RI005 (RIO et HERNANDEZ (2004)). Ekman surface 
currents are derived from the same ECMWF wind and pressure fields used to force the 
model. 
3.3.2.2 In situ current measurements 
We used measured current profiles from two sites to validate the model velocity fields ; 
one situated on the northern Plateau (P2 ; Fig. 3.15 ; left) and the other one on its eastern 
shelf break (P1 ; Fig. 3.15 ; left). The measurements of current profiles were made using 
ADCPs (Acoustic Doppler Current Profilers) ; which were moored during the KEOPS 
campaign and retrieved a year later. Each one-year long mooring contains 46 cells of 
measurements sampled every 10 meters and every one hour. The P1 and P2 sites (Fig. 
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3.15, left) had their shallowest cell at 110 meters and 3 meters deep respectively. 
3.3.2.3 Satellite chlorophyll images 
Eight-day mapped images at 9-km resolution from the merged Chlorophyll (Aqua-
MODIS and SeaWiFS) product were obtained from the Goddard Space Flight Center 
Distributed Active Archive Center. This product combines satellite measurements of 
ocean chlorophyll from the Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MOMS), 
and the Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor (SeaWiFS). The use of such a merged 
product is highly recommended as the quality of the remote sensing-based chlorophyll-a 
estimate is still debated, especially in the Southern Ocean (GARciA et al. (2005)). This 
is mainly due to the lack of in situ data for the satellite sensor calibration in the Southern 
Ocean, and for the determination of the frontiers between coastal and open ocean waters 
around the subtropical islands. WATSON et CASEY (2007) showed that a combination of 
data from the MODIS and SeaWiFS sensors was best able to minimize the discrepancies 
between satellite and in situ estimates of chlorophyll-a. While higher resolution products 
are available, the 9 km resolution is sufficient to distinguish the small scale structure of 
chlorophyll over an 8 day period. 
3.3.3 Methods 
A simple sum of velocity components (tidal, barotropic atmospheric forced, geostro-
phic and Ekman velocities) is computed, neglecting the non-linear effects between the 
various processes, which are assumed to be small in comparison to the total velocities. 
The combination of all of the velocities is then used to determine the lateral mixing. This 
computation, based on the SMAGORINSKY (1963) formulation in which the magnitude 
of the horizontal mixing is proportional to horizontal current shear, leads to a time scale 
T given by : 
T [(a a U a .x a yv 2 ± r 	aatty a xv 21-1/2 	
(3.5) 
where u and v are the eastward and northward velocity components, x and y are the 
eastward and northward coordinates, and Ds and Ds are the tension and shearing strains. 
The physical process associated with this formula can be explained as follows : in a given 
area, fast and discontinuous variations of the horizontal water displacements affect the 
direction of the currents or/and their amplitudes. These variations induce horizontal 
shear, which is directly related to the lateral mixing via equation (1). 
The time scale has been computed at each time step and averaged over 8-day periods, 
corresponding to the different 8-day satellite composite periods. For the time scale com-
putation using the barotropic velocities only, we used the model prescribed spatial grid 
and a 1-hour time step. For the results including the Ekman currents, the ECMWF wind 
speed grid was extrapolated onto the model grid and we used a time step of 3 hours. 
Such temporal discretizations are adequate to distinguish rapid changes in the velocity 
fields, and they are sufficient to allow comparisons with the 8-day chlorophyll satellite 
images after being averaged. 
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3.3. The influence of lateral mixing on the Kerguelen phytoplankton bloom 
3.3.4 Validation of model currents 
Tidal currents and atmopheric forced currents have been compared to the current 
meter observations. The model velocities have been validated in the article submitted to 
Deep Sea Research. However, as it has already been developed in the thesis manuscript 
(see sections 2.3 and 2.4), this part is not included there. 
3.3.5 Results 
We first focused on the vertical uniformity of the ADCP time series to examine if the 
tidal currents are purely barotropic or if there is an internal tide component. Fig. 3.16 
shows the evolution with depth of the M2 semi major axis (SEMA) at the P1 and P2 sites. 
We clearly see that the SEMA are not uniform with depth. In particular, in the shallowest 
depths, the currents vary strongly. In this ocean layer, currents are strongly influenced 
by winds and the harmonic analysis can not separate the tidal components from the 
atmospheric pressure and wind effects. This layer is approximately 80 meters and 540 
meters deep at P2 and P1 sites respectively, which is consistent with PARK et al. (2008b) 
observations. The deepest observation cell at P1 is only a few meters deeper than the 
layer thickness, therefore we cannot use these data to see any internal tide profile. At the 
P2 location, the SEMA length decreases strongly from 80 m to 260 m, which corresponds 
to the thermocline, as we can see from the salinity profile at the A4 station close to the 
P2 site (Fig. 3.16, right). Below 260 m, the SEMA decrease slowly, this indicates the 
presence of internal tides and confirms the observations of PARK et al. (2008a). Those 
variations of SEMA due to internal tides are very small in comparison with the SEMA 
amplitudes, suggesting that the effects of internal tides are weak compared to the effects 
of barotropic tides. 
Semi major axis (cm/s) 	 Semi major axis (cm/s) 
FIG. 3.16 — Profiles of the N/2 semi major axis at P1 (left) and P2 (right) sites. The 
salinity at the A4 site (see Fig. 3.15) has been overlaid on the P2 profile (dashed line). 
116 
71). 7S 0 77 fur R7 0 fl' 








Chapitre 3. Etude des simulations de reference 
FIG. 3.17 — Ratio between the Ekman current variability and the geostrophic current 
variability. The red areas correspond to Ekman dominant areas. Bathymetry contours 
every 1000 meters are shown. 
To investigate whether the Ekman currents or the geostrophic currents were domi-
nant over the bloom region, we have computed the ratio between the Ekman current 
variability and geostrophic current variability over the November 2004 to February 2005 
period (Fig. 3.17). The Ekman process is clearly dominant over the Kerguelen Plateau, 
probably due to lower water column thickness. Furthermore, geostrophic currents are 
large scale currents making their shear strain small, we hence do not expect them to 
have an important impact on the short lateral mixing time scales. Thus, we will not 
take into account the geostrophic currents to compute the lateral mixing time scale T 
used later in the study as they are insignificant compared to other currents in the bloom 
region. 
To be consistent with chlorophyll images, we average the mixing time scales onto the 
same eight day period as the satellite data. Fig. 3.18 shows the time scales computed 
using the tidal currents, the atmospheric forced currents and the Ekman currents for the 
January 1-8, 2005 period. Time scales between 0 and 10 days are plotted as they cor-
respond to high lateral mixing areas (BECKMANN et PEREIRA (2003)). Lateral mixing 
is not uniformly distributed on the plateau, we find short time scales indicating strong 
mixing along the Northern Kerguelen Plateau shelf break, while other regions are re-
latively quiet. The strong lateral mixing regions are highly correlated with the strong 
bathymetric slope areas ; this is due to important barotropic tidal current intensification 
in regions of pronounced bathymetric gradients. However, the horizontal mixing is not 
simply related to the bottom slope as we can see a tongue of important mixing coming 
from Heard Island and extending northward, whereas there is no special bathymetric 
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feature evident. 
To investigate the temporal variability of T in this region, we have extracted time 
scales for two sites during January 2005 : one (El) situated within the short time scale 
area around the KEOPS bloom, and the other one (E2) situated northeast of the Ker-
guelen Islands. At each site, we see important temporal variability of T (Fig. 3.19). At 
E2, T lies between 0 and 8 days. Peaks of T appear regularly with periods slightly grea-
ter than one day. At El, there is a succession of very short and larger time scales ; T 
is more variable than at E2, probably due to more variations in velocities there. To 
investigate what physical process is responsible for such variability, we have computed 
8-day averaged mixing time scales during January 1-8, 2005 using tidal currents only 
(T1 ), using currents from the tidal model and the barotropic atmospheric forced model 
(T2 ) and using both of the barotropic velocity components and Ekman currents (7-3 ). Fig. 
3.20 displays the difference between T1 and 7-2 (a), 7-1 and 7-3 (b), and the contours of Y1 
for time scales between 0 and 10 days. The differences for (a) and (b) are lower than 2 
days, suggesting that tidal currents are the most important contribution for short lateral 
mixing time scales in this region. Actually, during a tidal cycle, which is about half a 
day or one day for the main tidal constituents, the tidal currents rotate and their vectors 
describe an ellipse. This implies that their directions and amplitudes vary strongly at 
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FIG. 3.18 - Mixing time scales (days) computed from the tidal currents, the atmospheric 
forced currents and the Ekman velocities. White areas represent time scales larger than 
10 days. El and E2 are the two sites where temporal extractions of T have been done. 
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FIG. 3.19 — Lateral mixing time scales computed from the tidal currents,  the atmospheric 
forced currents and the Ekman velocities during January 2005 at El  and E2 sites. The 
time scales are computed every three hours. 
FIG. 3.20 — Difference between the mixing time scales (days) computed from the tidal 
currents only and the mixing time scales computed from the tidal and atmospheric forced 
currents (left), and between the mixing time scales computed from the tidal currents only 
and the tidal currents, the atmospheric forced currents and the Ekman velocities (right). 
Overlaid is the lateral mixing time scale for periods between 0 and 10 days. 
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3.3.6 Discussion 
Fig. 3.21 presents six images of the chlorophyll bloom over the northern Kerguelen 
Plateau from November 2004 to January 2005. Lateral mixing time scales for period 
between 1 and 7 days have been overlaid. The phytoplankton bloom starts to develop in 
early November in the northeast sector of the Plateau and lasts for nearly 3 months. By 
mid-November, the chlorophyll presence becomes visible in the southeast of the Kergue-
len Islands, and at the end of November, the bloom has reached its maximum intensity 
and coverage. PARK et al. (2008b) suggested that the bloom pattern was constrained by 
surrounding strong currents, which are associated with the Polar Front (PF) in the north 
and the Fawn Trough Current in. the south. However we can see on the satellite images 
that the chlorophyll extension stops north of Heard Island, making the distance between 
the southward limit of the bloom and the Fawn Trough trench, in which the current flows, 
too large for the current to have any impact on the bloom pattern. This separation dis-
tance with the trench also indicates that the interaction of strong flow with bathymetry 
is not a sufficient argument to explain the bloom shape. As for the high lateral mixing 
contours, they show good agreement with the southern extension of the bloom. This 
suggests that the horizontal mixing, which is mainly due to barotropic tidal currents, 
acts as a barrier for the bloom extension and that the shear induced by highly variable 
currents stops the bloom from spreading. Furthermore, other regions of the bloom shape 
coincide with regions of short lateral mixing time scales. Southeast of the Kerguelen 
Islands, we see a large band of weak chlorophyll concentration in the satellite images. 
This band corresponds with an area of very short lateral mixing time scales, and the nor-
thernmost limit of the bloom coincides very well with the contours of high lateral mixing. 
Around the Kerguelen Plateau, we distinguish two blooms (Fig. 3.15, right) : one 
(Bloom A) extending to the east of the Kerguelen Islands, which is due to iron fertiliza-
tion by water run off from the island (BLAIN et al. (2001), BUCCIARELLI et al. (2001)), 
another one (Bloom B) situated on the northern plateau on which the KEOPS project 
focuses. PARK et al. (20081)) suggested that Bloom A does not reach the plateau between 
Kerguelen and Heard Island because of the strong eastward PF flow, and also added that 
the KEOPS bloom (Bloom B) is bounded on the north by the PF. MONGIN et al. suggest 
that the entire plume (which extends as far as longitude 90°E) could be also caused by 
iron coming from the Kerguelen Island and plateau as a consequence of winter advection 
of dissolved iron combining these two sources, but they were unable to clearly define 
the processes responsible for such bloom separation. From our study, we can look more 
closely at such processes. On the chlorophyll satellite image of 11/17/2004, we clearly 
see this separation between the blooms. The overlaid contours of the short lateral mixing 
time scales are closely positioned over the minimum of the chlorophyll concentration, 
which indicates the separation of the two patterns ; this confirms that the bloom is sur-
rounded by strong lateral mixing areas and that its shape is linked with such physical 
processes. 
Another region of low chlorophyll concentration is the band north of Heard Island 
which is formed repeatedly during the bloom period and separates the bloom between 
an eastern part and a western part. This tongue is visible on the satellite images of 
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17/11/2004, 25/01/2005 and particularly on the 19/12/2004 image (Fig. 3.21). The re-
presentation of T shows also a. tongue due to very intense lateral mixing in this area and 
coming from west of Heard Island in a northerly direction. This supports an apparent 
link between low lateral mixing areas and the bloom shape. 
We carried out an analysis on each image to examine whether the visually appa-
rent correlation between high chlorophyll-a. concentrations and lateral mixing short time 
scales could be verified statistically. We have interpolated the time scale grid onto the 
satellite image grid in a. box around the northern Kerguelen Plateau (see Fig. 3.18). We 
have plotted T as a function of the cumulative percentage of high chlorophyll concentra-
tion grid points. We have also overlaid contours of the inverse gradient of bathymetry to 
confirm our results with the previous hypothesis (MoNGIN et al. (2008)). 
TYRRELL et al. (2005) defined any chlorophyll concentration higher than 1 ing.rn -3 
as a high chlorophyll concentration. MITCHELL et HOLM-HANSEN (1991), SULLIVAN 
et al. (1993) and KORB et al. (2004) have found that satellite data underestimates high 
chlorophyll concentrations by a factor of 2 or more in the Southern Ocean. Therefore, 
for each image, we have computed the cumulative percentage of data whose concentra-
tion is greater than 2 mg.m, -3 . Fig. 3.22 represents this cumulative percentage averaged 
over the 6 satellite chlorophyll images. The correlation between low chlorophyll-a areas 
and short lateral mixing time scales is not absolute but is very high. There is less than 
10% of high chlorophyll concentration for time scales lower than 4 days and 20for time 
scales lower than 6 days, which means that the phytoplankton bloom is only developed 
in weak lateral mixing regions. We find some areas of high chlorophyll concentration 
outside the belt formed with short time scales. These areas are very limited : about 6.5% 
are outside for satellite image of 19/12/2004, 2.9% for satellite image of 01/01/2005, and 
this percentage is insignificant for the other images. Following Fig. 3.22, 90% of the high 
chlorophyll-a concentration data are contained in areas where T is greater than 6 days 
or in areas where the inverse bathymetric gradient is greater than 0.4. These contours 
are over plotted on the mean chlorophyll-a concentration map (Fig. 3.23) over the bloom 
period. On the eastern and western Kerguelen Plateau breaks, the bathymetric gradient 
contour is complementary to the T contour, and the opposite situation at the north of 
the bloom. However, Fig. 3.23 highlights that the T contour is closer to the southernmost 
extension. 
Internal tidal waves increase vertical diffusivity, allowing extra iron to be brought to 
the ocean surface allowing concentrations of phytoplankton to grow. The variability of 
the phytoplankton distribution over the plateau is quite large, and is driven according to 
our results by rearrangement of the phytoplankton biomass due to tidal mixing, which 
delimits areas of high biomass. The mechanism that drives the eastward extension of 
the bloom seems more related to a winter advection of nutrient during the non-growth 
period (MoNGIN et al.). The link between the two mechanisms is not fully resolved at 
this stage and would require substantial effort in both the data analysis and the model 
developments. 
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FIG. 3.21 - Satellite surface chlorophyll images (in mg.m-3 ). Overlaid is the lateral 
mixing time scales for period between 1 day and 7 days. The dates are 09/11/2004 (1), 
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FIG. 3.22 - Lateral mixing time scales and inverse bathymetric gradients as a function 
of the cumulative percentage of high chlorophyll-a concentration data. We consider the 
concentration of chlorophyll is high when it is greater than 2 mg.m, -3 . The results are 
averaged over the six satellite images. 
3.3.7 Conclusions 
We have quantified the horizontal mixing time scales using barotropic tidal currents, 
barotropic atmospheric forced currents and Ekman velocities and showed that our esti-
mated short time scales were mainly due to tidal currents over the northern Kerguelen 
Plateau. 
By comparing T with the satellite chlorophyll images, we have demonstrated that 
the annual blooms develop only within areas over the northern plateau surrounded by 
very intense short lateral mixing time scale contours. The lateral mixing time scales are 
a better limit for the southernmost extension of the bloom pattern than the position 
of the Fawn Trough current or the strong bathymetric gradients of the trench. Lateral 
mixing by tides offers also a good explanation for the separation of the bloom east of the 
Kerguelen Islands and the KEOPS bloom, and for the western and eastern boundaries of 
the chlorophyll accumulation shape. Finally, the lateral mixing process provides a good 
explanation for the weak phytoplankton tongue north of Heard Island which appears 
regularly during the bloom period. We can therefore conclude that the recurrence of 




















3.3. The influence of lateral mixing on the Kerguelen phytoplankton bloom 
sufficiently weak and that it cannot be advected in short lateral mixing time scale areas. 
The suggestion that peak chlorophyll-a concentration is higher in weak lateral mixing 
areas is supported by our statistical analysis. 
Future model development will require substantial efforts to simulate internal wave 
effects on vertical mixing in a three dimensional framework, including  the barotropic 
and baroclinic components of tides. Additionally it would be interesting to couple a 
bio-physical model to verify our hypothesis, to link the two processes and to better 
understand the interactions between them. 
FIG. 3.23 - Mean chlorophyll-a concentration (in ing.m-3 ) over the bloom period. Over-
laid are the contours of T (black) and the inverse gradient of bathymetry (violet) which 
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4.2. Altimetrie dans les regions cotieres et a forts gradients bathymetriques 
4.1 Objectifs 
Dans le chapitre 2, nous avons mis en place et valide les simulations regionales de 
reponse barotrope a. la maree et an forcage atmospherique. Dans cette partie, nous quan-
tifions l'apport de ces modeles pour la correction de la dynamique oceanique haute 
frequence des donnees altimetriques et nous etudions les signaux residuels obtenus. Pour 
cela nous evaluons dans un premier temps la contribution des corrections dans les regions 
coheres en termes quantitatifs. Nous etudions ensuite les signaux residuels dans la region 
de Fawn Trough, le chenal aux forts gradients de bathymetrie qui separe le plateau de 
Kerguelen en une partie Nord et une partie Sud. Dans la deuxieme partie, nous utili-
sons les modeles en tant qu'indicateurs pour determiner les sites de generation de maree 
interne autour du plateau de Kerguelen, et en tant que corrections pour caracteriser sa 
signature de surface h. partir de l'altimetrie. Enfin, ce chapitre se termine par l'application 
des modeles regionaux pour la correction des signaux altimetriques sur la plate-forme de 
glace d'Amery. 
4.2 Altimetrie dans les regions cotieres et a forts 
gradients bathymetriques 
4.2.1 Introduction 
L'altimetrie, de part son echantillonnage spatial et temporel, est principalement 
dediee h l'etude des processus oceaniques de l'ocean du large. Elle est d'abord largement 
utilisee pour la comprehension de la variabilite h grande echelle, comme pour l'etude 
du phenomene climatique El Nino (ALoRv et DELCROIX (2002)), et egalement pour 
l'etude de la variabilite meso-echelle. La dynamique cohere, caracterisee par une multi-
tude d'echelles de variabilite, est difficilement observable avec les produits altimetriques 
classiques, car ils sont filtres en espace h des periodes superieures h celle des processus 
cOtiers. Aux difficultes d'echantillonnage, s'ajoutent les difficultes de mesures le long des 
cotes. La performance des altimetres et des radiometres est degradee dans les regions 
coheres par la presence de terres dans la tache au sol de ces instruments. Enfin, les 
modeles de correction de la dynamique haute-frequence (maree, reponse barotrope aux 
forcages atmospheriques), sont moms precis dans ces regions. 
La chaine de traitement altimetrique utilisee dans notre etude, X-track, a pour but 
d'ameliorer a la fois la quantite et la qualite des donnees disponibles dans les regions 
coheres (cf Chap 1.4). Pour cela elle utilise, entre autres, une technique de reconstruc-
tion des corrections h l'aide d'une interpolation (RoBLou et al. (2006)), et des modeles 
regionaux de corrections de la dynamique haute-frequence. 
Le but de cette section est de montrer l'apport de la chaine de traitement X-track et 
de nos modeles regionaux de maree et de reponse de l'ocean aux forcages meteorologiques 
pour l'etude des mesures altimetriques en region cohere. Pour cela nous montrons dans 
un premier temps l'apport de nos modeles regionaux par rapport aux modeles globaux 
classiquement utilises (le modele FES2004 (LYARD et al. (2006)) pour la maree et le 
modele de CARRERE et al. (2004) pour la reponse aux forcages atmospheriques) pour 
reduire la variabilite des anomalies de hauteur de mer (AHM) mesurees par l'altimetre. 
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Dans un deuxieme temps nous confrontons nos donnees altimetriques aux donnees le long 
de la trace disponibles sur le site AVISO (donnees mono-mission) pour met tre en evidence 
la valeur ajoutee du jeu de donnees developpe avec X- track. Pour verifier la consistance 
des resultats obtenus, nous confrontons les AHM issues de l'altimetrie aux elevations des 
maregraphes cotiers. Les comparaisons sont effectuees avec les donnees du satellite Jason-
1, des maregraphes cotiers du reseau ROSAME. Enfin, nous appliquons nos donnees 
altimetriques pour l'etude du courant dans une region a fort gradient bathymetrique, le 
chenal de Fawn Trough. 
4.2.2 Apports des modeles barotropes regionaux 
Afin de quantifier l'apport des modeles regionaux pour la correction de la dynamique 
haute frequence de l'ocean par rapport aux modeles globaux, nous avons effectue des 
extractions dans les regions cotieres, autour des lies Kerguelen, Crozet, Saint-Paul et 
Amsterdam. Nous avons corrige les anomalies de hauteur de mer a l'aide des modeles 
globaux d'une part, et des modeles regionaux d'autre part. Les modeles globaux utilises 
sont FES2004 (LYARD et al. (2006)) pour la maree, le modele de CARRLRE et LYARD. 
(2003) pour la reponse barotrope de l'ocean aux forgages meteorologiques. Les modeles 
regionaux sont ceux developpes dans le cadre de cette these et dont la mise en place et 
le validation sont presentees dans le chapitre 2. 
FIG. 4.1 — A gauche : RMS du signal altimetrique corrige du modele global (CARRLRE 
et LYARD. (2003)) moms la RMS du signal corrige du modele regional en reponse au.x 
vents et a la pression atmospherique (cm). Une valeur positive indique une meilleure 
correction des donnees altimetriques avec le modele regional. A droite : reduction de la 
variance du signal altimetrique avec les corrections regionales (en pourcentage). 
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La correction de maree regionale apporte peu par rapport a la maree globale FES2004. 
La difference entre la RMS du signal altimetrique corrige de FES2004 et celle du signal 
corrige de la maree regionale vane entre —0, 5 cm et 0, 5 cm. Cette difference tourne 
legerement a l'ava,ntage du modele regional en cOtier et elle est heterogene dans l'ocean 
du large. Par ailleurs, compte tenu des resultats obtenus dans la partie 2.3, nous savons 
que les ameliorations apportees au modele regional autour des lies Kerguelen se situent es-
sentiellement dans la baie du Morbihan, cependant, bien que les satellites Topex-Posedon 
et Jason-1 survolent rentree de la baie, nous ne disposons d'aucune donnee dans cette 
region car les observations sont trop proches de la cote. On pent penser que les nouveaux 
capteurs tracker (Diode et MNT), ainsi que les nouveaux radiometres dont la tache au 
sol sera reduite pourront permettre des observations dans la bale du Morbihan. 
L'apport du modele regional de la reponse de l'ocean aux forcages atmospheriques 
par rapport au modele global est nettement plus visible. Elie est illustree par la fi-
gure 4.1 (gauche) qui represente la RMS du signal altimetrique corrige du modele global 
(CARRLRE et LYARD. (2003)) moms celle du signal corrige du modele regional developpe 
dans cette these. Cette difference est comprise entre —0, 1 cm et 0, 6 cm autour des lies 
Kerguelen. L'apport du modele regional est tres important en region cOtiere et non 
negligeable dans l'ocean hauturier, oil les differences entre les deux RMS sont majoritai-
rement positives. 
Les corrections barotropes regionales appliquees aux donnees altimetriques reduisent 
la variabilite du signal non corrige de 50% a plus de 85% autour des Iles Kerguelen 
(Fig. 4.1, droite). Notons d'ailleurs que la reduction de variance du signal n'est pas 
homogene sur la region d'etude. Elle est minimal a l'Ouest des lies Kerguelen et maximale 
l'Est. Cela est certainement dü a une disparite des elevations de maree autour des iles 
Kerguelen : a l'Ouest, la variabilite des elevations de maree est en effet beaucoup plus 
faible qu'a l'Est (Fig. 3.1 et Chap. 3.1). 
Nous avons effectue les memes statistiques atour des lies Crozet, Saint-Paul et Am-
sterdam. On obtient des resultats equivalents : le modele de maree apporte une cor-
rection similaire a celle de FE52004 dans l'ocean hauturier et le modele regional de 
reponse aux forcages atmospheriques permet quant a lui une meilleure correction des 
donnees altimetriques dans l'ocean du large et surtout en region cetiere, ce qui aboutit 
une reduction de la RMS lorsqu'on corrige de la dynamique haute-frequence avec les 
simulations regionales. 
4.2.3 Apports de X- track par rapport a une chaine de traitement 
standard 
4.2.4 Quantite des donnees 
Dans un premier temps nous cherchons a estimer l'impact de l'editing et de la re-
construction des donnees de X-track (cf Chap. 1.4) pour la quantite des observations 
altimetriques en cOtier. Pour cela nous avons compare le nombre d'observations obte-
nues avec cette chaine de traitement avec celui issu des donnees AVISO le long de la 
trace de type mono-mission (Fig. 4.2). 
L'echelle de couleur est saturee a 100 observations alors que les extractions ont ete 
effectuees sur 135 cycles car nous nous interessons essentiellement au nombre de donnees 
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FIG. 4.2 — Nombre d'observations altimetriques le long de la trace pour les donnees 
AVISO (a gauche) et pour les donnees X-track (a droite). Position des traces 94 et 179 
sur la figure de gauche. 
en region cOtiere. Cependant nous precisons que, dans le large, le nombre de donnees 
issues de X-track et d'AVISO est de 100%. Les donnees AVISO ont en effet ete interpolees 
en espace (interpolation par spline sur 6 points) pour reconstruire les series temporelles 
et ainsi combler les donnees manquantes lorsque cela est possible. On peut remarquer 
l'apport des traitements de X-track sur le nombre d'observations en cotier sur les traces 94 
et 179 de Jason-1 (Fig. 4.2). La trace 94, qui coupe les lies Kerguelen en leur Sud-Ouest, 
est une trace descendante. Sur cette trace, X-track permet de s'approcher plus pres de 
l'ile lorsque le satellite arrive sur celle-ci, et de reconstruire une serie temporelle plus de 
longue de plus de deux fois, lorsque le satellite decroche apres avoir observe des zones de 
terre. Pour la trace 179, le traitement dedie aux region cotieres permet d'obtenir un point 
d'observation de plus en amont et en aval des Iles Kerguelen, et d'accroitre le nombre 
d'observations autour des cotes. X-track fournit donc plus de donnees en zone cotiere et 
des observations plus proches des cotes que les produits altimetriques classiques. Ceci est 
particulierement utile pour echantillonner les processus h petite echelle  qui se produisent 
en region cotiere. 
L'editing et la reconstruction des corrections n'ont cependant aucun effet sur le 
nombre de donnees altimetriques et leur rapprochement aux cotes pour l'etude utilisant 
les mesures de Jason-1 autour de Crozet et Saint-Paul. En effet ces traces ne survolent 
pas de terres dans ces deux regions. Ainsi, dans l'etude qui suit, puisque l'on cherche h 
quantifier l'apport du traitement de la chaine X-track en region cotiere, nous limitons 
notre etude h la region des lies Kerguelen, car c'est le seul endroit de notre region d'etude 
dans lequel les traces au sol de Jason-1 survolent des zones de terre. Nous cherchons donc 
maintenant a evaluer si les donnees reconstruites en region cOtiere sont exploitables. 
4.2.5 Qualite des donnees 
Pour evaluer la qualite des donnees issues de la chaine altimetrique X-track, nous 
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FIG. 4.3 — RMS (en m) de la difference entre les donnees du maregraphe de Kerguelen et 
les series temporelles altimetriques le long de la trace pour les donnees AVISO (a gauche) 
et pour les donnees X-track (a droite). En rouge : position de maregraphe de Kerguelen. 
En noir : position du point de maximum de correlation entre les donnees altimetriques 
et les donnees in situ. La position de la trace 94 a ete ajoutee. 
maregraphe de Kerguelen. Nous avons fait de meme avec les donnees AVISO afin de 
quantifier l'apport de X-track par rapport aux produits altimetriques classiques. Pour 
etre consistant dans la methode de comparaison entre les deux jeux de mesures, nous 
avons corrige les donnees altimetriques issues de X-track des corrections &physiques 
classiques, et egalement des effets de charge, de la maree terrestre, de la reponse de 
l'ocean a la mar& et aux forcages atmospheriques issus de nos modeles regionaux et 
de la surface moyenne calculee a partir des ces corrections pour obtenir des AHM. Les 
donnees AVISO sont egalement des AHM, mais elles utilisent des modeles globaux pour 
corriger les phenomenes haute-frequence aliases dans l'altimetrie et un editing et une 
methode de reconstruction differents de ceux de X-track. Les observations du maregraphe 
de Kerguelen ont ete corrigees des elevations en reponse aux forcages atmospheriques 
issues de la modelisation barotrope et de la maree a l'aide d'une analyse harmonique. 
La figure 4.3 presente les RMS entres la serie temporelle maregraphique et les series 
temporelles altimetriques ainsi corrigees pour les donnees issues de AVISO  et X-track. 
Les RMS sont plus faibles en utilisant X-track qu'AVISO. Les statistiques offrent de 
meilleurs resultats le long de toute la trace, et en particulier pres des cotes on l'apport 
des modeles regionaux reduit considerablement la RMS. Notons cependant que la RMS 
est assez forte, en comparaison avec l'ensemble des resultats, apres le decrochage de 
l'altimetre, lorsqu'il vient de survoler des zones de terre. Neanmoins,  merne dans ces 
regions, les statistiques obtenues avec X-track restent de meilleure qualite que celles 
obtenues avec les donnees AVISO. Cette diminution de la RMS nous permet de construire 
un jeu de donnees ameliore autour des Iles Kerguelen. 
Pour mieux comprendre les statistiques obtenues, nous avons calcule  les transform& 
de Fourier du signal maregraphique de Kerguelen et des series temporelles issues de X-
track et AVISO au point de maximum de correlation entre les donnees altimetriques et 













Chapitre 4. Altimetrie 
out ete calcules pour chacun des trois signaux pour des periodes allant de 30 a 100 jours. 
us sont present& dans la figure 4.4. 
On remarque facilement que le spectre de la serie X- track est plus proche de celui 
du maregraphe que celui de la serie AVISO. Les pics du spectre d'AVISO sont beaucoup 
plus importants entre 50 et 100 jours. Pour la periode de repetitivite de Jason-1, cette 
bande de periode correspond aux periodes aliasees de certaines ondes de maree, et plus 
generalement de phenomenes haute-frequence. Cela demontre le meilleur de-aliasing ob-
tenu avec l'utilisation des modeles regionaux. Les corrections regionales permettent de 
mieux corriger l'altimetrie de ces effets et d'obtenir une meilleure consistance avec les 
donnees du maregraphe de Kerguelen. 
FIG. 4.4 — Transformees de Fourier pour le maregraphe de Kerguelen  et les elevations 
issues de X- track et AVISO. Les resultats sont present& pour le point de maximum de 
correlation entre les donnees altimetriques et les donnees in situ (Fig. 4.3). 
Nous pouvons donc maintenant appliquer nos resultats a l'etude de la circulation 
cotiere autour des lies Kerguelen. Pour cela, nous avons calcule la correlation entre les 
mesures du maregraphe de Kerguelen et les series temporelles issues de X- track corrigees 
des phenomenes haute-frequence (Fig. 4.5). On observe de tres fortes correlation sur le 
plateau situe autour des lies Kerguelen (profondeur inferieure a 500  in), au Sud et a 
l'Est de l'archipel. Cette zone est delimit& par le Front Polaire au Sud de Kerguelen 
qui s'etend de maniere zonale autour de 51°S et remonte vers le Nord a l'Est de l'ile en 
suivant l'isobathe 1000 in (PARK et CHARRIAUD (1998), PARK et al. (2008b)). 
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4.2. Altimetrie dans les regions cOtieres et a forts gradients bathymetriques 
FIG. 4.5 — Correlation entre les donnees du maregraphe de Kerguelen et les series tern-
porelles altimetriques X-track. En rouge : position de maregraphe de Kerguelen. Les 
contours de bathymetrie tous les 1000 in sont superposes. Le point de correlation maxi-
male est encadre en noir. La region de forte correlation est entouree par  le contour en 
pointilles rouge. Le Front Polaire defini par PARK et CHARRIAUD (1998) est superpose 
en noir. 
4.2.6 Altimetrie dans le chenal bathymetrique de Fawn Trough 
Nous appliquons maintenant les donnees altimetriques a l'etude des courants et du 
transport dans le chenal de Fawn Trough. Bien que la chaine de traitement des mesures 
altimetriques X-track soit specialement dediee au region cotiere, son inter& n'en est pas 
moindre dans ce chenal aux forts gradients bathymetriques, øü l'utilisation de modeles 
regionaux pour la correction de la dynamique barotrope haute frequence permet de 
mieux resoudre la dynamique petite echelle et donc d'ameliorer la qualite des donnees 
altimetriques residuelles. Dans le chenal de Fawn Trough, la taille des mailles utilisees 
pour nos modeles regionaux est en effet plus de six fois plus fine que celle des modeles 
globaux. 
Dans l'ocean Indien Austral, l'ACC, fortement contraint par la bathymetrie, lorsqu'il 
rencontre le plateau de Kerguelen, se divise en trois branches. La premiere, au Nord de 
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Kerguelen, contient la majeure partie de l'ACC. Au Sud du Front Polaire, l'ACC s'ecoule 
essentiellement dans le chenal de Fawn Trough et par le passage d'Elizabeth Trough qui 
separe le plateau de Kerguelen du plateau continental Antarctique. Le fosse de Fawn 
Trough, de par sa position et parce qu'il permet le transport d'une part significative de 
l'ACC, joue donc un role essentiel pour les echanges entre le bassin d'Enderby, a l'Ouest 
de plateau, et le bassin Antarctique Australien a son Est (cf Chap. 3.2). Cependant 
notre connaissance du transport et de sa variabilite a Fawn Trough est limit& par le 
manque de donnees in situ dans cette region. L'altimetrie satellitaire est donc un moyen 
d'observation precieux qui permet de compenser ce manque de donnees. 
FIG. 4.6 — Bathymetrie dans la region du plateau Kerguelen (m) et position de la trace 
94 de Jason-1 (en vert). 
La trace 94 est particulierement interessante pour retude des transports dans Fawn 
Trough car elle coupe le chenal en son milieu et de maniere quasi perpendiculaire aux 
gradients de bathymetrie et a l'ecoulement du transport barotrope dans cette region 
(cf Chap 3.2). La figure 4.6 represente la trace au so! 94 du satellite Jason-1 dans la 
region d'etude. Nous avons effectue des extractions des AHM mesurees  par Jason-1 sur 
la periode 2002-2005 autour du chenal bathymetrique de Fawn Trough  sans corriger les 
donnees de la dynamique barotrope en reponse aux forcages atmospheriques. La figure 4.7 
represente l'evolution temporelle des anomalies de transport deduites de l'altimetrie ainsi 
que l'indice SAM. Les anomalies de transport ont ete filtrees en espace (30 km) et dans le 
temps (50 jours) afin de reduire le bruit sans toutefois trop lisser le signal. On remarque 
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4.2. Altimetrie dans les regions cOtieres et a forts gradients bathymetriques 
dans la partie 3.2 sur l'etude de la simulation en reponse aux forgages atmospheriques. 
La correlation entre le SAM et les anomalies de transport deduite de l'altimetrie est plus 
faible que celle du SAM avec le transport issu du modele car les donnees altimetriques 
contient la composante barocline en plus de la composante barotrope. Par ailleurs, tout 
comme nous l'avons souligne dans la partie 3.2, les anomalies de transport reagissent de 
maniere instantanee aux variations du SAM. Cela est en accord avec l'etude de HUGHES 
et al. (1999) qui a montre que pour des periodes comprises entre 10 et 220 jours, la 
reponse de l'ocean Austral aux changements de forgage par le vent est  rapide. 
Dans la region de Fawn Trough, les donnees altimetriques extraites  a l'aide de la 
chaine de traitement X-track et corrigees des modeles regionaux de  la dynamique haute 
frequence pourront etre utilisees en complement de la campagne TRACK. Ce projet se 
propose de mesurer pour la premiere fois le transport d'une branche de l'ACC. Pour 
cela des mesures de courant, ainsi que des sections CTD seront effectuees le long de la 
trace 94 du satellite Jason-1. La qualite de nos donnees altimetriques permettra de mieux 
quantifier le transport barocline dans le passage de Fawn Trough. 
FIG. 4.7 - Anomalies de transport issues de l'altimetrie et indice SAM  (en rouge). La 
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4.2.7 Conclusion 
En comparant la technique de reconstruction des donnees X-track avec les produits 
classiques, on reduit le nombre de donnees erronees et on augmente le nombre d'observa-
tions en cotier. Nous obtenons ainsi un jeu de donnees altimetrique de meilleur qualite et 
de plus grande quantite que celle des produits altimetriques classiques. Ces ameliorations 
sont dues a: 
l'utilisation de modeles regionaux pour les corrections de la dynamique haute 
frequence qui permet de mieux de-aliaser ces effets dans le signal altimetrique et en 
particulier en region cotiere (les produits de type AVISO utilisent le modele global 
de mark FES2004 et le modele de CARRLRE et LYARD. (2003) pour la reponse 
barotrope de l'ocean aux forcages atmospheriques), 
l'editing et de reconstruction des corrections le long de la trace qui permet d'aug-
menter les nombre de donnees en region cotiere. 
La correlation entre les series temporelles ameliorees issues de X-track avec la serie 
temporelle du maregraphe de Kerguelen, toutes corrigees de la dynamique haute-frequence, 
a permis de mieux comprendre la dynamique autour des lies Kerguelen et de distinguer 
l'impact du Front Polaire sur cette dynamique. Nous avons finalement utilise les donnees 
altimetriques X-track pour estimer les variations temporelles des anomalies du transport 
total (barotrope et barocline). La forte correlation avec l'indice climatique SAM obtenue 
confirme les resultats déjà obtenus avec le modele barotrope. 
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4.3 La maree interne 
La maree oceanique etudiee dans le chapitre 3 est là maree d'origine astronomique 
resultant de l'attraction gravitationnelle des corps celestes (Lune, Soleil...) se deplacant 
autour de la Terre et de la rotation de la Terre sur elle-meme. La mark interne (encore 
appelee mark barocline) designe quant a elle des processus qui ont lieu a l'interieur 
de l'ocean : lorsque les forts courants de mark barotrope rencontrent des variations 
bathymetriques importantes, au niveau des talus, des monts sous-marins ou des dorsales 
oceaniques, us engendrent des deplacements verticaux periodiques des isopycnes : c'est 
la mark interne. 
Les mouvements verticaux de la thermocline dus a la maree interne peuvent atteindre 
une dizaine de metres et plus encore : CHISWELL (1994) a observe des amplitudes de 
15 metres au Nord d'Hawai et PRINGREE et NEW (1989) a observe des deplacements 
superieurs a 200 metres dans la baie de Biscaye. La signature en surface de la maree 
interne n'est cependant que de quelques centimetres en raison du rapport de gravite 
effective qui est de l'ordre de 10 entre la surface et la, thermocline (APEL (1987)). 
Les amplitudes restent neanmoins plus importantes que les erreurs des satellites les plus 
precis. Par ailleurs, une partie significative des ondes de maree interne reste coherente 
dans le temps avec le potentiel astronomique de generation de la maree. L'altimetrie 
satellitaire est donc en mesure de detecter de tels signaux. 
Des etudes utilisant l'altimetrie a l'echelle globale ont déjà mis en evidence des signaux 
de maree barocline autour de la partie Nord du plateau de Kerguelen (KANTHA et 
TIEFtNEY (1997), CARRLRE et al. (2004)). Ces resultats out ete confirm& par les modeles 
globaux de maree interne de MOROZOV (1995) et SIMMONS et al. (2004). Dans cette 
partie nous utilisons notre modele regional de maree barotrope et le critere theorique 
de BAINES (1986) pour prouver la possible generation de la maree interne autour du 
plateau de Kerguelen. Nous caracterisons ensuite les signaux de surface de maree interne 
partir des donnees T/P et Jason-1. La precision de ces deux satellites etant de l'ordre du 
centimetre nous reduisons notre etude a la composante de maree N/ 2 qui est dominante 
dans la region d'interet. Enfin, a partir de ces resultats nous evaluerons la quantite 
d'energie dissipee par la maree interne autour du plateau de Kerguelen. 
4.3.1 Indicateurs de maree interne 
Les zones principales de generation de la mark interne se situent an niveau des 
accidents de bathymetrie. Plus precisement, pour que la generation puisse avoir lieu il 
faut que les gradients de bathymetrie soient importants ainsi que les courants de maree 
barotrope associes et que le milieu soit stratifie. Le modele regional de mark barotrope 
peut donc nous apporter des informations sur les sites potentiels de generation de maree 
interne. En premier lieu, Petude des ellipses de courants de mark au niveau des talus 
et des accident topographiques donne des indications sur ces sites. A l'Est et a l'Ouest 
de la moitie Nord du plateau de Kerguelen ; les demi-axes majeurs des ellipses de mark 
de M2 sont quasiment perpendiculaires au gradient de topographie et leur amplitude y 
est assez importante (cf Chap. 3) : elles sont done fres propices a là generation de maree 
interne. La propagation d'energie due a la mark M2 est un autre bon indicateur pour 
le processus etudie. En effet dans les modeles de maree interne a deux dimensions, le 
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Chapitre 4. Altimetrie 
forcage est proportionnel au flux traversant les pentes de bathymetrie, qui est souvent le 
facteur plus determinant dans la generation de maree interne (BAINEs (1982), MOROZOV 
(1995)). Le flux d'energie moyen F sur une periode de maree pour une onde consideree 
s'exprime de la maniere suivante : 
T 	 1 	7' = 	= pgh— I ?IV 	 (4.1) 
oii 	
T 0 	 T 0 
n est l'elevation de surface de l'onde consideree et Ti est sa vitesse. Ce flux est 
represente sur la figure 4.8. Une partie significative de l'energie de M2 (97 GW) traverse 
la partie Nord du plateau entre les lies Kerguelen et Heard en direction du Nord-Est 
suggerant la generation de maree interne dans cette region. Enfin l'etude de la dissipation 
de l'energie de maree barotrope peut egalement nous informer sur les lieux de generation 
de maree interne. Cette dissipation d'energie s'effectue par le biais de deux processus : 
soit l'energie est dissipee par frottements sur les fonds oceaniques, soit  elle est dissipee 
par excitation d'ondes internes. Dans le chapitre 3.1.2 nous avons discute du transfert 
d'energie de toutes les composantes de maree barotrope modelisees pour la generation 
des ondes internes, nous ne nous interessons ici qu'a, celui de l'onde M2. La figure 4.8 
(droite) represente l'energie dissipee par la trainee de maree barocline generee par l'onde 
M2. Autour de la partie Nord du plateau de Kerguelen, la trainee integree pour cette 
seule onde represente plus de 60% de la trainee totale. Elle est particulierement intense 
sur le talus et est associee a une forte dissipation d'energie sur la partie  Nord du plateau, 
indiquant ainsi le transfert d'energie du mode barotrope vers le mode barocline dans 
cette region. 
En s'appuyant sur les resultats issus du modele barotrope de maree, nous pouvons 
donc nous attendre a ce que le talus de la moitie Nord du plateau de Kerguelen soit un 
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FIG. 4.8 – Indicateurs barotropes pour les sites de generation de maree interne. A gauche : 
flux d'energie moyen de 1112 (en W.m') et contours de bathymetrie tous les 1000 M. A 















4.3. La maree interne 
En plus du modele barotrope de maree, certains criteres theoriques peuvent servir 
d'indicateurs pour determiner les sites de generation de mar& interne. II a ete montre que 
les deux parametres essentiels controlant la dynamique des ondes internes sur les fonds 
oceaniques sont l'angle d'inclinaison a des rayons de propagation de l'onde interne dans 
l'ocean et le gradient de bathymetrie. Ainsi BAINES (1986) a propose un critere (Equation 
4.2) faisant intervenir les deux parametres precedents et permettant de determiner les 
conditions necessaires a la generation des ondes internes : 
VHI 
-y= 	 (4.2) 
oil a est le rapport entre la pulsation co de l'onde consider& et la frequence de Brunt-
Vaisala (N). Lorsque y 1 les courbes caracteristiques sont tangentes a la bathymetrie 
et la pente est critique. Le mouvement est alors essentiellement barocline a travers toute 
la colonne d'eau et des phenomenes de resonance induisent une generation maximum des 
ondes internes (VLASENKO et al. (2005)). 
La figure 4.9 represente le critere -y avec une valeur de N egale a 0.0015 (VLASENKO 
et al. (2005)). De nouvelles zones de generation, plus petites, emergent de  ce parametre, 
comme par exemple au Nord-Ouest du plateau. Par ailleurs ce critere appuie encore un 
peu plus la possible generation de mar& barocline sur le talus du Nord  du plateau de 
Kerguelen et confirme la bonne parametrisation du modele pour la dissipation d'energie 
par generation de mar& interne. 
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FIG. 4.9 — Critere y pour N = 0.0015. Les zones colorees correspondent aux zones 
probables de generation de maree interne deduites du critere de BAINES (1986). Les 
contours de bathymetrie tous les 1000 m sont superposes en noir. 
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4.3.2 Methode 
La maree interne est suffisamment coherente dans le temps pour que son signal puisse 
etre detecte dans les donnees altimetriques. Nous avons utilise les 10 premieres annees de 
donnees T/P (ancienne orbite) auxquelles nous avons ajoute 3 ans de donnees Jason-1. 
Ces donnees sont echantillonnees tous les 6 km et les deux satellites ont une periode de 
repetitivite de 9,9156 jours. Nous avons extrait les donnees le long de la trace a l'aide 
de la chaine de traitement X — track. En plus des corrections geophysiques classiques, 
ces donnees ont ete corrigees des effets atmospheriques (CARRLRE et LYARD. (2003)) et 
des effets de charge. Nous avons estime les composantes de 20 constituants de maree 
l'aide d'une analyse harmonique effectuee le long de la trace. Parmi ceux-ci nous avons 
extrait les six ondes de maree principales (M2, S2, N2, K1, 01, Q1), quelques ondes non 
lineaires et des ondes secondaires. Notons que l'application du critere de Rayleigh pour 
la separation des periodes aliasees de maree requiert une serie de 3 ans pour separer M2 
de S2 et une serie de 9 ans pour separer M2 de K 1 . Les 14 annees de donnees utilisees 
sont done suffisantes pour &coupler M2 des autres constituants de maree. 
Pour isoler la partie barocline du signal nous avons applique un filtre spatial. En 
notant A l'amplitude de mark barocline et sa phase, nous avons filtre Acos(q5) et 
Asin(0) pour separer au mieux la partie barotrope de la partie barocline (DusHAw 
(2002)). Par ailleurs, la longueur d'onde du premier mode barocline est d'environ 110 km 
de part et d'autre du plateau (CHELTON et al. (1998)). Les traces nominales des satellites 
n'etant pas parfaitement perpendiculaires au plateau, nous avons decide de filtrer le signal 
des longueurs d'ondes inferieures a 200 km et superieures a 15 km pour reduire le bruit 
dans le signal et ne s'interesser qu'au premier mode barocline. Dans la suite de cette partie 
nous etudierons la signal de maree barocline qui resulte de la difference entre l'amplitude 
totale de M2 et l'amplitude filtree le long de la trace comme indique precedemment. Nous 
etudierons egalement les caracteristiques du signal de maree "residuel" defini comme la 
difference complexe entre les amplitudes non filtrees et filtrees. 
4.3.3 Variabilite de M2 
Dans un premier temps nous avons effectue une analyse harmonique des donnees sur 
plusieurs periodes de temps differentes (1992-2004, 1992-1998, 1998-2004) pour calculer la 
variabilite des amplitudes de /t/12 en chaque point (Fig. 4.10, h gauche). Cette variabilite 
est globalement tres faible, de l'ordre de quelques mm, indiquant que les amplitudes 
de mark sont stables dans le temps. Cependant la variabilite est plus importante au 
niveau de l'ACC et les valeurs obtenues y sont superieures h 2 cm. Cela s'explique 
par le fait que la periode aliasee de 11/12 pour la periode de repetitivite de T/P (62,1 
jours) est comprise dans la bande de periode de l'activite Ines° echelle de l'ACC (Fig. 
4.10, a droite). L'analyse de M2 le long de la trace montre donc que l'onde est stable 
hors des zones de forte variabilite de l'ACC et le bruit engendre dans cette zone de 
forts courants est la source d'erreur dominante dans la caracterisation de 11/1 2 a. partir 
des donnees altimetriques (DEsAt et al. (1997)). Par ailleurs la variabilite du signal au 
niveau de l'ACC est de meme ordre de grandeur que les amplitudes de surface de la mark 
barocline, il est donc possible que le signal de maree interne soit difficile a caracteriser 
dans cette region. 
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FIG. 4.10 — A gauche : RMS des amplitudes totales de M2 (cm). A droite : variabilite de 
l'elevation de surface calculee a partir des cartes AVSIO sur la periode 1992-2006 (cm). 
Cette carte permet de mettre en evidence les fortes zones de variabilite meso echelle de 
l'ACC (écbelle de couleur de vert a rouge). 
4.3.4 Resultats 
La figure 4.11.a montre les resultats de l'analyse harmonique pour  l'onde M2 le long 
de la trace 153 (Fig. 4.12) et le signal filtre a 200 km. Au Nord du plateau de Kerguelen, 
i.e. au Nord de 52'S dans le cas present (Fig. 4.11), on distingue de petites oscillations 
(quelques cm) ayant une longueur d'onde d'environ 110 km. Plusieurs indices concordent 
avec le fait que ces oscillations sont en fait la signature de surface de la mar& interne. 
Tout d'abord, la distance de 110 km separant deux pies successifs concorde avec la 
longueur d'onde theorique du premier mode barocline. Par ailleurs, les traces ascendantes 
des satellites T/P et Jason-1 sont quasiment perpendiculaires au talus du plateau dans 
cette region, on peut done supposer que la propagation des ondes  internes s'effectue 
parallelement aux traces de ces satellites. Ainsi la distance separant deux  pics successifs 
obtenue a partir des donnees altimetriques correspond bien a celle du premier mode 
barocline. Par ailleurs, l'etude du schema de phase peut egalement nous apporter des 
informations sur la nature de l'onde. La figure 4.11.b represente la phase "residuelle" du 
signal. Toute onde progressive (comme dans le cas de la mar& interne) se propageant 
dans le sens d'un axe notee x, s'ecrit sous la forme : Acos(wt — krx + 0), oil A et 0 sont 
l'amplitude et la phase du signal, cv la frequence de l'onde consider& et  kr le nombre 
d'onde. Ainsi la phase d'une onde progressive augmente ou diminue constamment en se 
propageant, selon que cette propagation s'effectue dans une direction ou  l'autre de l'axe 
x (ici l'axe x est un axe perpendiculaire au talus du plateau Kerguelen). Dans notre cas, 
si la phase "residuelle" augmente (respectivement diminue) avec la latitude, il s'agit alors 
d'une onde progressive se propageant vers le Nord (respectivement Sud). La figure 4.11 
indique donc qu'il s'agit d'une onde se propageant hors du plateau vers  le Nord. 
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FIG. 4.11 — Differentes courbes obtenues le long de la trace 153. (a) Amplitudes (cm) de 
M2 estimees le long de la trace a partir d'une analyse harmonique des donnees T/P et 
Jason-1 (en noir). La courbe rouge correspond aux amplitudes de M2 filtrees a 200 km. 
(b) Phases du signal "residue!" de mar& obtenu apres filtrage des parties reelles et ima-
ginaires du signal de mar& le long de la trace. (c) Transform& de Fourier a court terme : 
longueur d'ondes (km) en fonction de la latitude. (d) Bathymetrie (m). La region oii l'on 
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4.3. La maree interne 
Les oscillations observees correspondent donc au signal de surface de la mar& interne : 
les elevations dues a la maree interne s'ajoutent et se soustraient successivement au si-
gnal de maree barotrope creant ainsi de telles oscillations. En theorie la maree interne est 
generee au niveau des forts gradients bathymetriques et dans notre cas les oscillations 
apparaissent juste apres le talus du plateau et se propagent vers le Nord. Cependant 
au bout de trois oscillations seulement (soit quelques centaines de  km) on ne distingue 
plus le signal de mar& interne alors que les etudes dans la region d'Hawai ont mis en 
evidence de telles propagations sur plus de 1000 km (RAY et MITCHUM (1996), RAY et 
MITCHUM (1997)). La figure representant la phase du signal "residuel" de mar& (Fig. 
4.11.b) montre egalement une rupture dans la propagation de l'onde au meme endroit, 
48°S le long de la trace 153. En se reportant a la figure 4.10 on remarque qu'il s'agit en 
fait de la zone de forte variabilite de l'ACC : la periode alias& de l'onde M2 est comprise 
dans la gamme de periode de variabilite Ines° echelle de l'ACC et l'analyse harmonique 
ne permet donc pas de distinguer ces deux signaux. Enfin l'analyse de la transform& de 
Fourier a court terme appliquee au signal (Fig. 4.11.c) appuie egalement ce resultat. Ce 
traitement permet de visualiser les differentes longueurs d'ondes presentes le long de la 
trace. Ainsi, au Nord du talus on note la presence d'un signal fort ayant une longueur 
d'onde d'environ 110 km (en rouge) et ces ondes disparaissent  des lors que l'on arrive 





















FIG. 4.12 - Amplitudes baroclines (obtenues par soustraction du signal &re au signal 
total) le long de 4 traces ascendantes croisant le plateau Kerguelen. En fond de carte : 
contours de bathymetrie tous les 500 in. Les oscillations correspondant a la mar& interne 
sont colorees en rouge. 
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La figure 4.12 represente les amplitudes de maree barocline le long de traces ascen-
dantes croisant la partie Nord du plateau. Cette carte nous permet de discerner les regions 
de propagation de mark interne. Ii faut cependant bien les distinguer des regions oil le 
bruit est important par rapport au signal comme l'ACC. A l'Ouest du plateau, seule la 
trace 1 presente les caracteristiques des ondes de mark interne. Apres trois oscillations 
les amplitudes observees diminuent fortement. L'hypothese la plus probable qui permet 
d'expliquer cette attenuation des amplitudes est que l'onde interfere avec un autre signal 
genere sur l'accident topographique de 55°S. A l'Est du plateau, seules les traces 77 et 
153 presentent les caracteristiques de la mark interne. Elles ont toutes les deux un mi-
nimum d'amplitude de mark interne au niveau du talus puis elles oscillent de maniere 
tres correlee avant que leur signal ne se perde dans l'ACC. 
4.3.5 Energie 
Sur la globalite des oceans l'energie dissipee par le phenomene de maree est de l'ordre 
de 3, 7 TW dont 2, 5 TW pour l'onde principale M2 (CARTWRIGHT (1993), KAGAN et 
Si_NDERMANN (1996), EGBERT et RAY (2001)). Cette energie est principalement dis-
sipee dans les regions peu profondes par frottement sur le fond des oceans (LE PROVOST 
et LYARD (1997)). La. maree interne joue egalement un role dans cette dissipation. En se 
basant sur l'altimetrie, EGBERT et RAY (2001) out montre qu'un tiers de la dissipation 
de l'energie globale de maree avait lieu dans l'ocean profond sous forme de mark in-
terne, confirmant ainsi les predictions effectuees par SJoBERG et STIGERBRANDT (1992) 
et KANTHA et TIERNEY (1997) a partir de la modelisation. SIMMONS et al. (2004) utilise 
un modele global de mark barocline en faisant varier le niveau de stratification pour 
evaluer l'energie dissipee sous forme de maree barocline. Pour l'onde 1v1 2 , il obtient tine 
conversion de 0, 67 TW dans la configuration a deux couches et de 0, 89 TW, similaire 
l'estimation de EGBERT et RAY (2001), dans la configuration a 10 couches. II evalue 
egalement les taux de conversions de maniere regionale. Pour la region d'Hawai et l'archi-
pel de Tuamotu, il obtient des taux de conversion au-dessus des precedentes estimations 
(EGBERT et RAY (2001), RAY et CARTWRIGHT (2001), SAINT-LAURENT et al. (2003)) 
alors que ceux obtenus sur la dorsale Palu (au Sud Est du Japon) sous-estiment les 
predictions de EGBERT et RAY (2001). L'estimation qu'il fait pour le plateau de Ker-
guelen, comprise entre 6 GW pour le modele a deux couches et 9 GIV pour le modele 
10 couches, ne doit done etre consideree que comme une ordre de grandeur du taux de 
dissipation, compte tenu des autres resultats regionaux obtenus 
Notre modele barotrope de maree peut egalement fournir une estimation de la dis-
sipation d'energie barotrope pour la generation de maree interne puisque ce phenomene 
y est parametre. Un bilan d'energie spectral permet d'estimer cette energie onde par 
onde. Pour l'onde M2 l'integration de cette energie sur le plateau de Kerguelen fournit 
une valeur de 15 GW soit environ 2% de l'estimation globale, cc qui concorde assez 
avec les estimations de SIMMONS et al. (2004). Par ailleurs, comme nous l'avons souligne 
precedemment, le modele suggere que la conversion du mode barotrope vers le mode ba-
rocline s'effectue majoritairement sur la partie Nord du plateau ; les zones de dissipation 
sont done coherents avec celles observees par SIMMONS et al. (2004). 
L'utilisation combinee de l'altimetrie et de profiles de densite le long de là colonne 
d'eau peut egalement nous permettre d'estimer l'energie dissipee par le processus de 
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maree interne autour du plateau de Kerguelen. A partir des sections CTD effectuees entre 
l'Est du plateau et l'ile Amsterdam(PARK et al. (1993)) nous pouvons tracer le profile 
moyen de densite potentielle dans la region oil nous avons precedemment mis en evidence 
la signature de surface de la maree interne. Ce profile (Fig. 4.13) peut etre schematise 
par deux couches de densites et de profondeurs respectives (p i , H1 )=(1026, 3 kg.711 -3 , 
250 rn) et (p2, H2 )=(1027, 7 kg.m, -3 , 3000 m), les deplacements des deux couches et 
etant lies entre eux par la relation suivante : 
(4.3) 
Cette stratifiction est coherente avec le rayon interne de deformation de Rossby, note 
Rd et defini par : 





avec , AP 9 = (4.4) 
En effet, on obtient une valeur de RdR."-, 17km, coherente avec une longueur d'onde 
27Rd 110km. 
La moyenne des amplitudes baroclines au carre obtenues a partir des donnees al-
timetriques est de < >-= 1, 4 cm2 sur un cycle de maree, ainsi < >_= 7, 7 m2 . 
Nous pouvons alors en deduire la densite d'energie totale moyenne E (cf Annexe 2) qui 
s'exprime en fonction des &placements de maree interne 2  de la maniere suivante (RAY 
et MiTculum (1997)) : 
E = Apg < > 	 (4.5) 
Sur le talus, la densite d'energie barocline moyenne totale est de 1033 J.m, -1 . Connaissant 
E nous pouvons alors en deduire le flux d'energie moyen F = cE (GILL (1982), page 267). 
Pour la periode T de M2 et la longueur d'onde A calculee precedemment nous obtenons 
un flux d'energie moyen de 2832 Wm -2 dirige vers l'exterieur du plateau. Ainsi, sur le 






1026.5 	1027.0 	1027.5 
	
1023.0 
Cr.nsite potentielle, (1, g/rn3) 
FIG. 4.13 - Profile de densite potentielle h l'Est du plateau de Kerguelen (source : PARK 
et al. (1993)). 
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talus Est du plateau entre les lies Kerguelen et Heard, la oh l'on observe clairement un 
signal de mark interne da.ns les donnees altimetriques, l'energie integree totale pour le 
premier mode de mark barocline coherent dans le temps est de 0, 81 GW. La valeur 
obtenue avec le modele dans cette region est quant a elle de 0, 57 GM/ : les deux resultats 
sont done consistants ce qui tend a prouver que la trainee barocline generee par les ondes 
de maree est parametree de maniere realiste dans le modele. 
4.3.6 Conclusion 
L'analyse de la simulation de mark barotrope dans la region australe de l'ocean 
Indien a mis en evidence de nombreux indices suggerant la generation de maree baro-
cline sur le talus du plateau de Kerguelen et en particuliers dans sa moitie Nord. Cette 
hypothese a ete contort& par le calcul du critere theorique de Baines (BAIN Es (1986)). 
Nous avons done cherche h mieux caracteriser ces ondes h partir des mesures al-
timetriques T/P et Jason-1 qui nous ont fournies un jeu de donnees de 14 ans. Nous 
avons d'abord examine la stabilite de A/12 en calculant son amplitude sur trois periodes 
de temps differentes et nous en avons conclue que l'onde etait stable dans tout le do-
maine sur la periode d'etude sauf dans - la region de variabilite Ines° echelle de l'ACC. 
L'analyse conjointe des amplitudes et de la phase des signaux filtres sous 200 km ont 
permis de mettre en evidence la signature de surface de la maree interne au Nord-Est du 
plateau de Kerguelen. Ces ondes se propagent hors du plateau sur quelques centaines de 
km et le signal disparait lorsque l'onde rejoint l'ACC. L'estimation de l'energie dissipee 
entre Kerguelen et Heard h partir de l'altimetrie a fournit des resultats coherents avec 
ceux du modele de maree qui sont eux memes comparables aux resultats de SIMMONS 
et al. (2004). us suggerent tous une dissipation importa.nte de renergie de maree interne 
sur le talus du plateau Kerguelen. Cependant chacune de ces estimations reste une es-
timation de premier ordre de l'energie dissipee sur le plateau et, h ce niveau de l'etude, 
nous ne pouvons affirmer laquelle est la plus realiste. En effet, le modele de maree in-
terne, global, possede une resolution trop faible pour des etudes regionales, notre modele 
barotrope n'effectue qu'une parametrisation du processus et ne le resout pas, enfin il y 
silrement des incertitudes dans les calculs effectues avec l'altimetrie et l'utilisation d'un 
simple modele bi-couche pour ceux-ci manque de realisme. 
Pour conclure, l'analyse des donnees altimetriques h elle seule ne permet d'examiner 
que la composante invariante dans le temps de la. maree interne, celle qui est coherente 
avec la maree astronomique. Pour ameliorer notre connaissance de la maree barocline 
autour du plateau de Kerguelen il faudrait utiliser une modelisation adaptee qui per-
mettrait de mieux comprendre le mecanisme de conversion du mode barotrope vers le 
mode barocline, d'avoir une vision tridimensionnelle de la propagation de la maree in-
terne, de caracteriser sa composante variable dans le temps, de confirmer les resultats de 
la signature de surface obtenus dans ce chapitre et de mieux estimer l'energie dissipee 
sous forme de mark interne autour du plateau Kerguelen. Enfin les elevations de surface 
dues h la maree barocline sont touj ours presentes clans les signaux altimetriques resithiels 
qui, actuellement, ne sont corriges que de la mark barotrope. Dans le futur, ii faudrait 
envisager de corriger les donnees altimetriques des elevations de mark barocline (dont 
le signal est aliase), en particulier dans les region oa ces effets sont importants, afin de 
pouvoir acceder aux signaux de frequences plus basses dans ces regions. 
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4.4 Altimetrie sur la plate-forme de glace d'Amery. 
Apport de la modelisation regionale 
Initialement, l'altimetrie satellitaire a ete developpee pour l'observation des oceans. 
Apres le lancement de ERS-1 -dont la couverture atteint les latitudes de 81, 5°N/S- par 
l'Agence Spatiale Europeenne en 1991, les altimetres fournissent egalement des mesures 
sur la calotte Antarctique. La qualite de ces mesures sur les plates-formes de glace an-
tarctiques est limitee par plusieurs sources d'erreur liees aux differents processus influant 
sur l'elevation de surface des plates-formes. Ces processus sont de natures differentes : 
il pent s'agir de la maree, de la pression atmospherique, du changement de densite de 
l'ocean, de la fonte et de l'accumulation de neige, de sa compaction, du gel et du degel de 
la glace a l'interface ocean/glace, ou encore de l'avancement de la plate-forme de glace 
dans l'ocean. Chacun de ces processus agit h des echelles de temps differentes. A haute 
frequence, la mark oceanique constitue la variabilite principale des deplacements verti-
caux. Sous les plates-formes de glace, la maree n'est pas aussi Nen modelisee que dans 
l'ocean, essentiellement a cause de notre manque de connaissance du trait de cote et la 
forme de la cavite dans ces regions. Elle dolt toutefois done etre corrigee des mesures 
d'elevations pour suivre les variations de l'elevation de surface h des echelles de temps 
plus longues, l'altimetrie satellitaire permettant d'etudier les changements a de telles 
echelles de temps sur les plates-formes de glaces. 
Dans cette section, nous nous interessons h l'etude des signaux altimetriques sur la 
plate-forme de glace d'Amery (AIS). Nous testons l'impact des corrections de marees, 
de la prise en compte de l'ecoulement de la plate-forme sur le deplacement des ca-
racteristiques topographiques h petite echelle, et aussi de la correction de elevations de 
l'ocean liees aux forcages atmospheriques. Pour cela, nous utilisons le satellite ENVISAT 
dont les donnees sont traitees avec l'algorithme ICE2, avec notre modele hydrodyna-
mique de maree dans la region de l'Amery, notre simulation barotrope en reponse aux 
forcages atmospheriques, et les vitesses d'ecoulement de la glace determinees h partie 
d'images radar. Nous discutons ensuite les resultats des tests de sensibilite effectues et 
appliquons les mesures altimetriques residuelles h l'etude de l'evolution temporelle des 
anomalies de hauteur de glace. 
4.4.1 Methode 
4.4.1.1 Prediction de la mar& oceanique 
A partir des cartes d'amplitude et de phase obtenues pour les composantes de mark 
modelisees dans la simulation de reference (cf Chap. 3.1), nous pouvons predire les 
elevations dues a la maree dans la region de l'AIS pour une position (x, y) et un temps 
t donnes. La prediction s'effectue selon la formule suivante : 
hmaree(X y ,t) = 
	f (t)A (x, y)cos (V j(t) + u(t) + G i (x, y, t)) 	(4.6) 
Oil V3 est la phase astronomique, A3 et G 3 sont les amplitudes et phases analysees dans 
le modele pour chaque onde de mark j, f3 et u3 sont les facteurs de correction nodale 
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Les facteurs nodaux permettent de recluire le nombre de constituants dans le spectre 
de maree. Cela equivaut h reunir entre elles les composantes qui ne peuvent etre separees 
sur une periode inferieure a un an, et h ne conserver que les composantes principales 
dans le spectre de maree (PoNcRAuT et al. (2001)). Ainsi, les constituants secondaires, 
d'amplitudes plus faibles, sont pris en compte via les coefficients nodaux. Dans le cadre 
de notre prediction des elevations de maree, ces facteurs ont ete calculees h partir des 
formules et ablies par SCHUREMAN (1958). 
4.4.1.2 Vitesses d'ecoulement de la glace 
Les vitesses d'ecoulement utilisees suivant la latitude et la longitude ont ete obte-
flues a partir d'images SAR issues de RADARSAT (YOUNG et HYLAND (2002)). Les 
vitesses de surface de la plate-forme sont estimees en cherchant le maximum de corres-
pondance entre deux jeux de donnees complexes SAR de la meme surface. La technique, 
basee sur l'analyse interferometrique d'une paire d'images SAR coherentes, necessite des 
donnees separees par une courte periode d'acquisition (ici 24 jours). Elle utilise h la fois 
les informations sur l'amplitude et sur la phase du signal. La precision de la methode 
de coherence entre deux images pour l'estimation des vitesses est de 1 m.an' le long 
de la trace, de 3 m.an" perpendiculairement a, la trace et 5 — 10 m.an -1 sur la norme 
du vecteur vitesse. Parmi les autres sources d'erreurs de cette methode,  ii y a celles liees 
l'orbite (GRAY et al. (1998)) et aux mouvements verticaux de la plate-forme dus aux 
variations atmospheriques et a la maree. Grace aux donnees de stations meteorologiques 
situees dans la region de l'AIS, il a ete montre qu'il n'y avait pas de difference signi-
ficative de la pression atmospherique entre les deux periodes d'acquisition (YOUNG et 
HYLAND (2002)). Les erreurs lies aux elevation de maree ont ete estimees avec le modele 
CADA (PADmAN et EROFEEVA (2004)), et sont d'environ 2 — 3 m.an 1 . Les cartes 
d'ecoulement utilisees ont ete interpolees sur une grille reguliere de 1 km sur 1 km. Ces 
cartes sont presentees sur la figure 4.14. Les vitesses sont assez importantes a l'extremite 
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72°30' 
FIG. 4.14 - Vitesses d'ecoulement de la glace en km.an -1 suivant la longitude (gauche) 
et la latitude (droite). Donnees issues de (YOUNG et HYLAND (2002)). 
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Sud de PAIS, region correspondant a Pecoulement du glacier Lambert dans Pocean, puis 
decroissent ra.pidement passant de 800 rn.an -1 a 300 rn.an -1 , avant d'augmenter pour 
atteindre leur maximum (1350 m.an -1 ) au milieu du front de l'AIS (YOUNG et HYLAND 
(2002)). 
Enfin, la. topographie moyenne de PAIS est corrigee du signal altimetrique a. partir 
des cartes issues de (F6A4Y et al. (2000)). 
4.4.1.3 Traitement des donnees altimetriques 
Les donnees de l'altimetre bi-frequence ENVISAT RA-2 (bande S et Ku) ont ete 
traitees avec l'algorithme de retracking ICE-2 (LEGR'sY et al. (2005)). Cet outil est 
specialement dedie a l'etude des signaux altimetriques sur les calottes polaires, et au 
calcul de leurs pan:metres de forme d'onde (le coefficient de retrodiffusion note Bs, la 
largeur du front de montee notee LeW et la pente du flan notee TeS) pour en deduire 
notamment la, hauteur ho de la surface observee a. partir du milieu du front de montee. 
Outre l'algorithme de retracking, la chaine de traitement utilisee (LEGRsv et al. (2006)) 
calcule les fonctions geographiques de la hauteur mesuree pour chaque point de la trace. 
Cette grandeur est alors soustraite aux mesures de h o pour s'affranchir des variations 
locales de topographie qui peuvent etre tres importantes sur les calottes polaires. Cette 
correction est obtenue en ajustant une fonction a trois dimensions (longitude, latitude, 
hauteur) reliant tous les points de mesures situes dans une boite de 660 m sur 2 km 
centree autour de chacune des positions moyennes. Les dimensions de cette boite corres-
pondent aux deplacements des points d'observation par le satellite, le long de la trace 
et perpendiculairement a la trace. On en deduit alors les anomalies de hauteur h aux 
points moyens de la maniere suivante : 
h. 	ho 	p(LeW, Bs,TeS) 	g(lon,lat) 
	
(4.7) 
algorithme ICE-2 	fonction geographique 
Pour prendre en compte les corrections de maree, on soustrait les elevations dues a 
la maree aux elevations mesurees par l'altimetre ; la fonction de correction geographique 
g' est calculee avec les hauteurs ainsi corrigees. 
La prise en compte des vitesses d'ecoulement de la glace est plus complexe. Lors du 
calcul de la fonction geographique, nous utilisons les elevations mesurees a. chaque cycle 
pour chacune des boites centrees sur un point nominal. Cependant la surface locale ainsi 
deduite contient des elements topographiques qui se sont deplaces dans le temps du fait 
de Pecoulement de la glace. Par exemple, pour une vitesse d'ecoulement de 500 m.an-1 , 
une element topographique se sera deplace d'environ 2.5km au bout des 5 annees de 
mesures d'ENVISAT :ii peut etre observe par Paltimetre au 30 eme cycle d'ENVISAT, 
alors qu'il n'apparaitra ni au premier et ni au dernier cycle. Les mesures doivent done 
tenir compte de cette physique. A chaque cycle (temps t) ii faut,ramener la position 
du point observe a celle qu'il occuperait en tenant en compte de l'ecoulement de la 
glace, et le temps ecoule depuis le temps initial to (Fig. 4.15). Les anomalies d'elevation 
s'expriment alors de la maniere suivante : 
ho = h(lono , lato ) + vz (t — to ) — p(LeW, Bs,TeS) 
— .g i (lono + vion(t — to) lato + viat(t — to)) 	(4.8) 
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FIG. 4.15 - En haut : nous ne considerons pas l'ecoulement de la glace. La position du 
point de mesure n'est donc pas corrigee de cet effet. Les dimensions de la boite utilisee 
pour le calcul de la correction geographique sont choisies pour tenir compte des erreurs 
liees au positionnement autour du point de reference. En bas : la position des points de 
mesures de l'altimetre est advectee par l'ecoulement de la glace. La boite pour le calcul 
de la correction geographique prend compte de cet effet. 
4.4.2 Etude preliminaire : impact de la mar& aux points de 
croisement ENVISAT 
Nous avons effectue une etude preliminaire sur les points de croisement ENVISAT, 
bien que l'orientation des stastrugis par rapport a la trace du satellite influe sur les 
hauteurs mesurees par les traces ascendantes et descendantes (LEGRgsv  et al. (1999)), et 
que donc, les variations d'elevation au points de croisement sont plus importantes que le 
long de la trace. Cette etude preliminaire vise a quantifier l'impact des differents modeles 
de maree, et en particulier l'apport de la modelisation regionale, pour la correction de 
la maree dans les mesures altimetriques sur l'AIS. Pour chaque point de croisement et 
pour chaque cycle du satellite ENVISAT, nous avons calcule les hauteurs de la trace 
ascendante et descendante sur l'AIS (4.16). Nous avons alors etabli la difference Ah 
entre ces deux mesures, puis la difference de hauteur corrigee de la solution globale de 
maree FES2004 (A(h—hFEs2oo4)),  du modele circum-Antarctique CATS (A(h — hcATs)), 
et de notre solution regionale de maree (A(h — hT-ucom))• 
Pour calculer les deviations standard de Felevation en chacun des points de croise-
ments nous avons impose, a partir d'un histogramme, un minimum de 20 mesures par 
point. Ce minimum nous permet de calculer la RMS correctement et de garder une 
couverture spatiale importante de l'AIS (65 points sur un total de 72 avant application 
des corrections de maree). Par ailleurs toutes les RMS de hauteur non corrigee sont 
inferieures a 3 m sauf pour deux d'entre elles oii elles atteignent, 8, 1 in et 10, 3 m. Ces 
deux derniers points ont donc ete supprimes des statistiques effectuees. La figure 4.16 
represente les RMS calculees pour chacun des quatre cas et pour chaque point valide. 
Certains points de croisements au Nord de 70°S ont des RMS plus faibles lorsque 
la hauteur n'est pas corrigee de la maree. Pour ces points de croisement nous avons 
represente la hauteur h en fonction de la hauteur corrigee du modele de mar& regional. 
Le nuage de points obtenu est tel qu'aucune droite ne peut y etre ajustee, ce qui prouve 
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FIG. 4.16 - En haut : Deviation standard des hauteurs ENVISAT aux points de croise-
ment : sans correction (gauche), corrigee de la maree FES2004 (milieu) et de la maree 
CATS (droite). En has: Deviation standard des hauteurs ENVISAT aux points de croi-
sement corrigee du modele regional de maree (gauche), difference entre .6(1/ - hT-ucom) 
et A(h - hem's) et deviation standard entre la maree regionale et CATS aux points de 
croisement (droite). Les unites sont en 711. 
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que la maree est bien corrigee dans cette partie de PATS et que la plus fable RMS obtenue 
pour le signal non corrige de la maree est silrement due a un autre phenomene physique 
qui n'est pas pris en compte par le modele comme le degel ou la compaction par exemple. 
En comparant le modele regional de maree avec FES2004, la carte des RMS sur l'AIS 
peut etre divisee en trois parties comme suit : 
1. une premiere partie au Nord de 70.3°S oil les RMS de la hauteur corrigee de la 
maree FES2004 et de notre modele regional sont sensiblement les memes, 
2. une deuxieme partie situee entre 70.3°S et 71.3°S oil la correction de notre modele 
reduit nettement la deviation standard par rapport a. la solution FES2004. En effet 
les amplitudes de maree FES2004 sont surestimees dans cette region, principale-
ment a cause d'une mauvaise geometrie de la cavite en entrée (ligne de cote et 
bathymetrie), 
3. enfin une troisieme partie au Sud de 71.3°S oii seules les solutions de notre modele 
regional sont presentes (pour les raisons citees precedemment). Dans cette region, 
notre nouvelle solution de maree peut reduire la RMS de plus d'l m. 
La distribution spatiale des mesures altimetriques corrigees de CATS et de T—UCOm 
est la meme lorsqu'on s'interesse aux points de croisement ENVISAT. Les traits de 
cote utilises pour les deux simulation (FRIcK ER et al. (2004 GALTON-FENZI et al. 
(2008)) sont pourtant legerement differents, mais les principales differences se situent 
l'extremite Sud de PATS, la oil ii n'y a pas de donnees altimetriques. Globalement les 
solutions de notre modele regional corrige mieux des effets de la maree que celles issues 
de CATS : on obtient un RMS de 0.86 m sur toute la zone avec le signal altimetrique 
corrige de notre modele et de 0.90 m lorsqu'on corrige de la mark CATS. Le seul endroit 
oil le modele circum-Antarctique est meilleur est a l'Ouest de l'ile situee a 69°E/71.4°S. 
Dans le Nord de l'AIS, notre modele regionale reduit d'environ 10 — 15 cm la RMS 
des elevation corrigees de CATS, ce qui correspond a la RMS entre les predictions de 
mark a partir des deux modeles dans la meme region. Au Sud de la plate-forme (Sud 
de 71°S), les differences entre les predictions de maree sont plus grande. Cela s'explique 
par le fait que les bathymetries utilisees pour chacun des modeles y sont tres differentes. 
Cependant la difference entre A(h— hT-ucom) et A(h— hcATs ) est plus faible que dans 
le Nord de l'AIS, ce qui laisse supposer que, malgre les travaux effectues pour redefinir la 
bathymetrie dans cette region, des efforts sont encore a faire pour ameliorer les solutions 
de mark. 
4.4.3 Etude le long de la trace 
Nous nous concentrons maintenant dans l'analyse des signaux altimetriques le long 
de la trace. En effet, LEGRF:SY et al. (1999) ont montre que les hauteurs mesurees par 
les traces ascendantes et descendantes etaient infiuencees par l'orientation des dunes de 
neige (sastruggis) par rapport a la trace du satellite (cf Chap. 1.4). Dans cette etude, 
nous nous interessons en particuliers a la trace 494 d'ENVISAT qui a la particularite de 
traverser quasiment tout la plate-forme de glace d'Amery de la sens de sa longueur (Fig. 
4.17). 
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FIG. 4.17 — Image MODIS de la plate-forme de glace d'Amery. La trace 494 d'ENVISAT 
est superposee (jaune) ainsi que la position de la station meteorologique automatique 
AMO2 et du GPS G2A. Figure adapt& a partir de LACROIX (2007). 
4.4.3.1 Probleme des effets de charge 
La maree oceanique, et les variations des elevations de la mer en general, sont 
l'origine d'un phenomene appele effets de charge ou surcharge oceanigue. En reponse 
aux variations du poids des masses d'eau sur le plancher oceanique, la crolite terrestre 
se &place verticalement au rythme impose principalement par la maree oceanique. Les 
amplitudes des effets de charge liees a la maree peuvent atteindre plusieurs centimetres 
dans les regions cOtieres, oh la mar& est maximale, et en particulier autour des cotes 
antarctiques (DONGHUI et al. (2000)). Elles peuvent contribuer jusqu'a 10% du signal 
total de maree (FRANCIS et M..AZZEGA (1990)). Le calcul theorique des effets de surcharge 
necessite la connaissance precise de la maree oceanique en tout point de l'ocean car 
l'ensemble des masses d'eau oceaniques contribue au signal de gravite de chaque point 
de la planete. 
Les effets de charge utilises par la chaine de traitement altimetrique sur l'AIS ont 
ete calcules a partir de la solution globale FES2004 (LYARD et al. (2006)). Nous avons 
vu precedemment que cette solution est inexacte dans la region de l'AIS a cause de la 
position incorrecte de la ligne d'echouage et d'une mauvaise bathymetrie sous la plate-
forme de glace. Puisque le signal de gravite depend en grande partie de la repartition des 
masses au voisinage des points consideres (LLuBEs et al. (2001)), on peut supposer que 
les effets de charge deduits de la solution FES2004 sont egalement incorrects sous l'AIS. 
La croitte terrestre reagit de maniere quasi-lineaire aux variations du niveau de la mer 
(LLuBEs et al. (2001)), ainsi, pour prendre en compte les effets de charge, nous avons 
appliqué un coefficient multiplicateur empirique (note CEc ) aux elevations de l'ocean. 
Nous avons fait varier CEc pour determiner le coefficient minimisant la RMS du signal 
altimetrique ainsi corrige. Nous avons applique cette methode pour les anomalies de 
hauteur de glace (AHG) corrigees de la maree MOG2D/T-UGOrn et CATS, des effets 
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du barometre inverse (BI) et de la reponse de l'ocean aux forcages atmospheriques. La 
figure 4.18 represente revolution de la RMS des AHG corrigees de la maree CATS et 
MOG2D/T-UG0m, en fonction du coefficient multiplicateur GEC. 
CATS + 
MOG2D/T-LIGOm + 
FIG. 4.18 — RMS (m) des anomalies de hauteur de glace (AHG) corrigees de la maree 
CATS (gauche) et MOG2D/T-UGOrn (droite) multipliees par le coefficient CEc. 
Sur cette figure on remarque un minimum de la RMS pour un coefficient de 0.91 
pour les AHG corrigees de MOG2D/T-UG0m, ce qui correspond a environ 10% des 
elevations de la mer, et de 0.88 pour les AHG corrigees de la maree CATS. Les deux 
resultats suggerent une reponse tres elastique de la Terre dans la region de l'AIS. Ce-
pendant, pour le coefficient CEc obtenu avec CATS, les amplitudes des effets de charge 
contribuent a plus de 10% du signal total de maree, ce qui semble peu realiste (FRANcis 
et MAZZEGA (1990)), et laisse supposer que les elevations CATS sont surestimees dans 
cette region. Notons par ailleurs que ces courbes mettent en evidence un caractere tres 
discriminent du coefficient CEc. Cela demanderait plus d'investigation pour savoir si on 
peut se fier a ce coefficient, notamment pour la maree CATS, et l'ideal serait bien sin- de 
recalculer les effets de charge de maniere globale en incluant notre simulation regionale 
de maree pour la zone sous l'AIS. Ceci etant, dans la region de l'AIS, rhypothese d'une 
reponse lineaire de la crofite terrestre aux variations des elevations reste pour l'heure une 
meilleure approximation des effets de charge que l'utilisation des effets de charge derives 
de FES2004. On trouve un coefficient CEc de 0.91 pour les effets du barometre inverse 
et de 0.92 pour la reponse dynamique aux forcages atmospheriques (cf Chap. 3.2). Pour 
etre coherent dans notre methode qui suppose une reponse lineaire des effets de charge 
aux elevations de l'ocean, nous appliquons un seul et meme coefficient aux elevations 
totales de la dynamique haute-frequence. On appliquera le coefficient CEc obtenu pour 
la maree (0.88 pour CATS et 0.91 pour MOG2D/T-UG0m) qui constitue la majeure 
partie de la variabilite des elevations pour corriger le signal altimetrique des effets de 
charge sous l'AIS. 
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4.4.3.2 Impact des differents corrections 
Nous cherchons a, evaluer rapport, des differentes corrections appliquees aux donnees 
altimetriques pour quantifier leur impact sur la reduction de la. variabilite du signal. 
Pour cela nous testons (1) differents methodes de traitement a a,ppliquer sur les donnees 
altimetriques et (2) differentes corrections des processus geophysiques qui sont consider& 
cornme du bruit dans notre cas et qui doivent donc etre retires de la mesure altimetrique. 
Pour tester (1) nous avons mis en place trois configurations : dans la premiere on uti-
lise la mesure brute altimetrique sans aucune correction de pente ou de forme d'echo 
radar (h), dans la deuxieme on corrige seulement de la fonction geographique (hg) et 
dans la troisieme on corrige de la fonction geographique et de là forme de l'echo (hge). 
Pour quantifier l'apport des corrections geophysiques appliquees, nous avons teste un 
cas sans aucune de ceS corrections (A) puis nous avons uniquement corrige de la maree 
MOG2D/T- UGOm (B) et CATS (B'), des effets du barometre inverse et de la maree 
MOG,2D/T- UGOm (C) et CATS (C'), de la reponse barotrope de rocean aux forcages 
atmospheriques et de la maree MOG2D/T-UGOm (D) et CATS (D'), et enfin, des vitesses 
d'ecoulement de la glace, de la reponse barotrope de rocean aux forcages atmospheriques 
et de la maree MOG2D/T-UCOm, (E) et CATS (E'). Le tableau 4.1 reference les RMS 
pour chacune des configurations testees. Les statistiques ont ete effectuees sur toute la 
zone et entre 70.7°S et 70.1°S. En effet, de part et d'autre de ces latitudes, la trace 494 
d'ENVISAT survole des regions fortement crevassees. Au Nord de 70.1°S, la presence de 
Gillock Island (Fig. 4.18) perturbe recoulement de la glace creant en aval d'immenses 
crevasses de plusieurs centaines de metres de large sur plusieurs dizaines de kilometres 
de long (LAcRoix et al. (2008)), et, au Sud de 70.7°S, c'est recoulement des glaciers 
Lambert, Fisher et Mellor dans l'ocean qui forme des regions tres crevassees. 
Toute la trace 70.7°S-70.1°S 
h hg hge h 	hg 	hge 
A 1.426 0.922 0.922 0.432 0.385 0.343 
B 1.349 0.826 0.826 0.302 0.252 0.195 
B' 1.347 0.816 0.816 0.293 0.234 0.179 
C 1.336 0.807 0.807 0.280 0.226 0.158 
C' 1.381 0.858 0.858 0.349 0.293 0.252 
D 1.337 0.805 0.805 0.279 0.224 0.158 
D' 1.385 0.863 0.864 0.355 0.302 0.259 
E 1.334 1.004 1.004 0.279 0.215 0.177 
E' 1.385 1.074 1.073 0.355 0.311 0.276 
TAB. 4.1 - RMS (rn) pour chacune des configurations test& pour la region entre 70.7°S 
et 70.1°S et toute la. trace 494 sur l'AIS. 
Ces resultats indiquent une amelioration de la qualite des donnees a la fois due a 
la prise en compte des variations geographique et de la forme d'onde, et egalement 
due a certaines corrections geophysiques (maree et reponse de rocean aux forcages at-
mospheriques). En prenant en compte ces corrections on obtient une RIVES de l'ordre de 
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16 cm dans la region non crevassee de PATS, soit inferieure au niveau de bruit. des signaux 
altimetriques sur les plates-formes de glace (- 20 cm). Nous remarquons cependant que 
la correction des vitesses d'ecoulement reduit la RMS lorsqu'on ne corrige pas de la. forme 
d'onde et degrade. la RIMS lorsqu'on corrige de celle-ci dans les regions non crevassees. 
Nous notons egalement que la correction de la mark CATS seule reduit plus la varia-
bilite du signal altimetrique que la mark MOG2D/T- UG0m. Cependant, le coefficient 
C Ec utilise pour CATS est assez peu realiste. Pour verifier lequel des deux modeles de 
mark est plus performant dans cette region de PAIS, nous comparons chacun d'entre 
eux aux donnees du GPS G2A qui est situe quasiment au-dessous de la trace altimetrique 
494 d'ENVISAT (Fig. 4.17). Le calcul de la. RMS des elevations de G2A corrigees des 
predictions de mark permet avoir une estimation des erreurs de chaque modele sur la 
periode d'acquisition des mesures GPS. Nous obtenons une RMS de 14.3 cm en corrigeant 
de notre modele regional de maree et 16.4 cm en corrigeant de la maree CATS. Cette 
amelioration est essentiellement due a une meilleure representation des amplitudes de 
maree par notre modele pour les ondes principales (Tab. 4.2). En effet, les deux modeles 
representent les phases des ondes maree avec une precision similaire, mais CATS en sur-
estime les amplitudes, ce qui confirme les doutes souleves sur le realisme du coefficient 
C Ec obtenu avec CATS. 
G2A CATS T- UGOm 
A cb A A 
M2 26.2 226.8 29.6 225.7 26.6 225.0 
S2 27.9 327.6 31.2 325.6 26.7 330.2 
Ki 29.1 292.1 33.4 289.6 29.2 289.7 
01 29.9 269.7 34.4 277.7 29.4 276.5 
TAB. 4.2 - Amplitudes A (cm) et phases 0 (deg) de maree issues des mesures du GPS 
G2A et des modeles de mark CATS et MOG2D/T- UG0m. 
Par ailleurs, lorsqu'on corrige des effets meteorologiques, la correction avec la maree 
CATS se degrade (D' et E'). On peut supposer que cela est du a la solution S2 de CATS 
qui prendrait en compte les phenomenes meteorologiques ayant tine periode de 12h. Ainsi 
la correction de CATS seule reduit plus la variabilite que la maree MOG2D/T- UGOrn, 
mais des lors qu'on prend en compte les effets meteorologiques, celle-ci se deteriore. Si on 
calcule le cas D en incluant la solution S2 de CATS, on obtient une valeur de 0.278 cm, 
ce qui confirme l'hypothese precedente. Dans la suite de retude nous utilisons donc la 
correction de maree regionale MOG2D/T- UG0m. 
Enfin, nous remarquons que la correction de la reponse dynamique de l'ocean aux 
forcages atmospheriques est equivalente a l'utilisation de la reponse statique (BI) d'un 
point de vue statistique. Cette etude est la premiere de ce genre sur un plate-forme de 
glace. PADMAN et al. (2004) avait déjà etudie les variations d'elevations des plates-formes 
de glace Antarctiques d'Amery, de Brunt et de Ross associees aux effets du barometre 
inverse sur des mesures GPS. Nous avons ici montre l'impact de cette correction sur la 
RIVIS des donnees altimetriques, et nous avons etendu l'etude en ajoutant la composante 
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dynamique liee aux forcages meteorologiques. 
4.4.3.3 Tendances le long de la trace 
Les plates-formes de glace sont parmi les regions les plus sensibles aux changements 
climatiques de par leur interaction h la fois avec rocean et avec ratmosphere. Ii apparait 
alors indispensable de surveiller ces plates-formes, de comprendre leur dynamique et leur 
interaction avec le climat. Le jeu de donnees altimetriques developpe precedemment, en 
plus d'être d'une tres grande precision, a ete corrige des ondes maree longue periode et de 
variations saisonnieres des formes d'onde du signal altimetrique. II peut  done etre utilise 
pour des etudes climatiques et pour evaluer les variations de l'epaisseur de glace a, long 
terme. Nous avons calcule les tendances des anomalies de hauteur de glace corrigees de 
D et hge sur l'AIS. Elles sont representees sur la figure 4.19. 
Les tendances le long de la trace mettent en evidence les deux regions crevassees 
de l'AIS, au Sud de la plate-forme, et au Nord de Gillock Island (Fig. 4.19). Dans ces 
regions les tendances varient brutalement d'une valeur opposee h une autre  et sont done 
inexploitables. Nous recluisons done notre etude h la region situ& entre  70.7°S et 70.rs. 
Dans cette zone, on remarque une tendance negative des elevations de  hauteur de glace 
(-0.12 m.art-1 en moyenne). Certes les tendances ont ete calculees sur  une duree assez 
courte (elles ont ete etablies sur 52 cycles ENVISAT soit plus de quatre  ans de donnees) 
et doivent done etre interpretees avec precaution, mais elles sont  coherentes sur une 
tres longue distance (environ 100 km), et revolution des anomalies de  hauteur de glace 
dans le temps montre que cette decroissance est effective pendant  toute la duree des 
65° 	67°30' 	70 0 	72°30' 	750  
FIG. 4.19 - Tendance des anomalies de hauteur de glace corrigees avec hge et D le long 
de la trace 494 (en in.an-1) 
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FIG. 4.20 - Evolution de des anomalies de hauteur de glace (m) dans le temps entre 
70.7°S et 70.1°S avant (gauche) et apres (droite) correction de la forme d'onde. 
observations (Fig. 4.20, droite). Elles sont donc bien representatives de revolution de des 
anomalies de hauteur de glace pour la periode consideree. 
La figure 4.20 represente revolution dans le temps des AHG avant (hg) et apres la 
correction des forme d'onde pour les points situes entre 70.7°S et 70.1°S. Elle permet de 
montrer l'impact de cette correction pour retirer le signal saisonnier des AHG. Sur la 
figure de gauche (Fig. 4.20) on voit une alternance de minima (cycles 27, 37, 48) et de 
maxima locaux dans les anomalies tous les 12 cycles environs, ce qui correspond a une 
annee. Apres avoir applique le correction de forme d'onde, c'est variations saisonnieres 
disparaissent, ce qui permet de calculer les tendances des AHG. 
Les causes possibles des tendances des AHG entre 70.7'S et 70.1'S sont : 
1. une compaction ou une fonte de la neige a la surface de la plate-forme qui influerait 
sur la forme de l'echo radar, 
2. un etirement de la plate-forme de glace qui engendrerait une diminution de repaisseur 
de glace, 
3. la fonte de la glace sous la plate-forme due au rechauffement des masses circulant 
dans la cavite oceanique. 
L'analyse des parametres de forme d'onde le long de la trace peut nous aider a confir-
mer ou infirmer certaines hypotheses. La figure 4.21 represente revolution du coefficient 
de retrodiffusion Bs, de la largeur du front de montee LeW et des AHG avant et apres 
correction de la forme d'onde pour le point de latitude 70.58°S le long de la trace ENVI-
SAT 494. Cette figure met clairement en evidence deux episodes de variations distinctes 
de la forme d'onde pour les cycles 35 (fevrier 2005) et 44 (janvier 2006). En effet, en 
ete austral, les temperatures plus elevees font ainsi fondre de la neige, humidifient le 
manteau neigeux, et diminue ainsi la profondeur de penetration des ondes radars dans le 
milieu observee. Le coefficient de retrodiffusion et les pentes du flanc de la forme d'onde 
diminuent alors. Ici, on observe que la puissance renvoyee par la surface est plus faible, 
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FIG. 4.21 - Evolution dans le temps du coefficient de retrodiffusion Bs (en  haut a, gauche), 
de la largeur du front de montee LeW (en haut a droite) et des AHG (en bas h gauche) 
avant (hg) et apres (hge) correction de la forme d'onde pour le point de latitude 70.58°S 
le long de la trace ENVISAT 494. Les tendances des AHG avant et apres correction sont 
superposees. En bas h droite : evolution de la temperature de l'air h 4  m au dessus du 
sol pour la station meteorologique AMO2. 
ce qui se caracterise par deux pics a —7.5dB et —5.7dB pour Bs, et la largeur de la pente 
du flanc de montee est plus grande. Ces deux pics correspondent a deux evenements de 
temperature positive dans les donnees de AMO2 (Fig. 4.17). Lorsqu'on ne corrige pas 
des formes d'onde dans la chaine de traitement altimetrique, ces deux pics apparaissent 
dans les AHG. Dans ce cas, on obtient alors une RMS de 0.33 m et une tendance de 
—0.17 m.an -1 pour les AHG. Lorsqu'on corrige de la forme d'onde, les deux artefacts 
n'apparaissent plus dans les AHG et on obtient une RMS de 0.19 m et une tendance de 
—0.10m.an-1 . Le traitement altimetrique appliquee aux donnees corrige done bien des 
variations des proprietes du milieu en surface et subsurface sur la plate-forme de glace. 
On peut donc supposer que la fonte en surface n'est pas la cause des tendances observees 
sur l'AIS. 
4.4.4 Conclusion 
Dans cette section, nous avons teste differentes methodes de traitement et differents 
corrections pour reduire la variabilite des mesures altimetriques sur l'AIS. L'etude le long 
de la trace avec une chaine de traitement specialement dediee h l'etude des plate-forme 
de glace antarctiques (LEGRs'Y et al. (2006)) a permis de mettre en evidence l'apport 
de notre modele regional de maree et de reponse de l'ocean aux forcages atmospheriques. 
Ces corrections nous ont permis de calculer les tendances des anomalies de hauteur de 
glace sur l'AIS et d'observer un amincissement de la plate-forme entre 70.7'S et 70.1S 
sur toute la periode d'acquisition ENVISAT. 
158 
Conclusion 
L'objectif principal de cette these etait de mieux comprendre l'impact du plateau 
Kerguelen au sein de l'ocean Austral et notamment sur le mélange horizontal et sur 
la circulation barotrope de cette ocean. Pour cela ii s'agissait de mettre en place des 
simulations regionales de reponse barotrope de l'ocean a la mark et au forcage at-
mospherique dans l'ocean Indien Austral, d'etudier ces simulations et de les utiliser 
pour corriger et etudier les signaux altimetriques dans la region d'etude. Les precedentes 
etudes consacrees a la modelisation barotrope de cette partie de l'ocean possedaient une 
couverture globale, ou, au mieux, circum Antarctique. line etude a rechelle regionale 
permet de mieux caracteriser l'impact du plateau Kerguelen au sein de l'ocean Austral, 
et de la cavite oceanique form& sous là plate-forme de glace d'Amery en Antarctique. 
La premiere phase du travail consistait a mettre en place et \Wider les modelisations 
barotropes avec differents forcages dans la region d'etude. Pour cela nous avons utilise 
le modele aux elements finis 1110G2D/T-UCOm. Une etude preliminaire a, ce travail a 
permis de collecter et d'analyser les donnees necessaires h la validation des modeles. Nous 
avons alors cherche a etablir la bathymetrie la plus realiste possible afin de minimiser 
les erreurs du modele. Elle h pu etre redefinie a l'aide de donnees bathyrnetriques in situ 
autour des lies Kerguelen et dans la region de Prydz Bay. Sous la plate-forme de glace 
d'Amery (AIS), ces donnees etant plus restreintes, avec une repartition tres heterogene, 
nous avons utilise une methode originale combinant a la fois les donnees de sondages sis-
miques, d'elevation, et là modelisation barotrope de la maree pour generer une nouvelle 
bathymetrie. 
Nous avons alors valide la modelisation regionale de mark a partir des donnees 
d'elevation en region cotiere et dans l'ocean du large, et h l'aide de mesures de courant. 
La confrontation de nos solutions de mark avec des solutions globales (LYARD et al. 
(2006), EGBERT et al. (1994)) et circum Antarctique (PADm AN et al. (2002)) issues de 
modeles assimilant des donnees, a montre que la qualite de nos resultats etait equivalente 
dans l'ocean du large, et que la resolution accrue du maillage elements finis utilise et 
les travaux effectues sur là bathymetrie ont permis une meilleure representation de la. 
mark en region cotiere et sous FATS. Nous avons enfin mis en place et valide le modele 
regional de reponse barotrope de l'ocean aux forcages atmospheriques. La comparaison 
de nos solutions avec l'approximation du barometre inverse et des modeles globaux a 
mis en evidence les ameliorations apportees par notre modele. La. prise en compte de la 
reponse dynamique a ces forcages en plus des effets statiques, l'utilisation de forcages 
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atmospheriques plus haute resolution, et la discretisation spatiale plus fine du modele 
regional ont permis a celui-ci de mieux representer la reponse de l'ocean a ces forcages. 
L'analyse de la simulation de maree a permis une etude precise des elevations de 
maree associees a. chacune des composantes modelisees. La distribution des ondes prin-
cipales est conforme a celles des solutions existantes dans la litterature, notamment la 
structure spatiale de M2 qui est dominee par deux points amphidromiques. A partir 
de ces cartes nous avons pu etablir que l'onde M2 etait l'onde globalement dominante 
dans la region d'etude, sauf autour de l'Antarctique oii l'onde diurne K 1 est principale. 
Nous avons egalement pu analyser les courants de maree a. partir de nos simulations. 
Nous avons ainsi mis en evidence l'importance des zones de plateau, et notamment la 
partie Nord du plateau Kerguelen, sur l'intensification des courants de maree, que ce 
soit pour les ondes principales semi-diurnes ou diurnes. Les courants residuels de mark, 
quant a eux, sont plus importants dans les regions cotieres et sur les forts gradients de 
bathymetrie. Enfin nous avons evalue la consistance du modele grace au bilan d'energie 
de mark. Celui nous a permis de mieux comprendre la dynamique de la, mark et de 
confirmer le role dominant de M2 par l'analyse du budget energetique spectral. Nous 
avons egalement constate que, dans l'ocean Indien Austral, l'energie apportee par le po-
tentiel de maree est essentiellement dissipee par la generation de maree interne sur les 
forts gradients bathymetriques, et, en second lieu, par la dissipation par frottement sur 
le fond et sous la. glace. 
L'ocean Austral est celui ayant la plus forte reponse barotrope au forcage par le vent 
(KOBLINSKY (1990)). En confrontant la circulation oceanique obtenue par notre modele 
regional a des cartes de courant geostrophique issues de l'altimetrie et de la modelisation 
trois dimensions contenant les composantes barotropes et baroclines, nous avons obtenu 
des structures tres semblables attestant de la tres forte barotropicite de la circulation 
dans cette region. Nous avons notamment distingue la branche principale du Courant 
Antarctique Circumpolaire (ACC) entre les lies Kerguelen et Amsterdam, ces deux autres 
branches dans le chenal de Fawn Trough et dans celui d'Elizabeth Trough, le Courant 
COtier Antarctique, et le gyre de Weddell. Le transport barotrope de l'ACC de 36Sv 
obtenu grace a notre modelisation regionale est en accord avec les etudes precedentes 
(Viva:R. et al. (2005), OLBERS et LETTMANN (2007)). L'etude de la variabilite tern-
porelle du transport de l'ACC s'effectuant dans Fawn Trough a permis de mettre en 
evidence sa forte correlation avec l'indice climatique du Southern Annular Mode. Enfin, 
l'analyse des modes de variabilite spatiale a fait apparaitre (1) un mode autour de l'An-
tarctique déjà cite dans la litterature et force par la tension meridienne du vent et (2) 
l'importance du plateau Kerguelen sur la. distribution de la reponse dynamique barotrope 
de l'ocean aux forcages meteorologiques. 
Nous nous sommes enfin attaches a quantifier le melange lateral a. partir des courants 
de mark barotrope, des courants geostrophiques baroclines et barotropes, et des cou-
rants de surface d'Ekman sur la partie Nord du plateau Kerguelen. Nous avons montre 
que ce mélange etait essentiellement dü a la maree. En analysant des images satellites de 
concentration de chlorophylle, nous avons pu montrer que le bloom annuel se developpant 
sur le plateau etait entoure par des regions de courtes echelle de temps du melange lateral. 
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En particulier, les contours formes par ces regions fournissaient une meilleure explication 
de la limite Sud du bloom que celle du courant de Fawn Trough precedemment evoquee 
dans la litterature. Par ailleurs, nous avons confirme que les extremites Est, Nord et 
Quest de la. croissance phytoplanctonnique pouvait egalement s'expliquer par le mélange 
lateral induit par la maree. 
Le dernier chapitre de l'etude etait consacre aux apports de la modelisation baro-
trope regionale pour Fetude des signaux altimetriques. Nous avons d'abord utilise nos 
simulations en tant qu'indicateurs. L'analyse de la simulation de mark, confirmee par un 
calcul theorique, nous a suggere la possible generation de maree interne sur le talus du 
plateau Kerguelen. L'etude des mesures altimetriques Topex-Poseklon et Jason-1 filtrees 
en espace, nous ont permis de mettre en evidence la signature de surface de la maree 
interne M2 au Nord-Est du plateau de Kerguelen. Nous avons pu observer la propagation 
de ces ondes hors du plateau jusqu'a l'ACC, oil la periode aliasee de M2 se confond avec 
la periode de l'activite meso-echelle du courant. Nous avons alors estime l'energie dis-
sipee par la generation de maree interne entre Kerguelen et Heard a partir de raltimetrie. 
Les resultats obtenus, suggerant une dissipation importante de Penergie sur le talus du 
plateau Kerguelen, sont coherents avec ceux du modele barotrope de maree et du modele 
global de maree barocline de SIMMONS et al. (2004). 
Nous avons enfin utilise les modeles regionaux barotropes pour corriger les mesures 
altimetriques des processus haute-frequence aliases dans ces donnees. L'impact des cor-
rections regionales a ete quantifie dans les regions cotieres et sur la plate-forme de glace 
d'Amery. En zone cotiere, cela a permis d'etudier la dynamique oceanique locale autour 
des iles Kerguelen et de mettre en evidence la signature du Front Polaire dans cette 
region. Appliquee aux mesures altimetriques sur la glace, la correction de nos modeles 
regionaux nous a permis de mettre en evidence un amincissement de la plate-forme de 
glace d'Amery en son milieu sur toute la periode ENVISAT. 
De nombreuses perspectives s'ouvrent aux travaux realises dans le cadre de cette 
these. A l'heure de l'oceanographie operationnelle, la pertinence des solutions numeriques 
utilisees pour la correction des mesures altimetriques doit sans cesse etre amelioree. La 
resolution des modeles globaux est aujourd'hui insuffisante, et la demande en modelisation 
regionale, notamment pour l'observation des regions cotieres avec raltimetrie, est de 
plus en plus forte. Notre demarche s'est inscrite dans ce contexte. Bien que l'apport 
de la modelisation regionale a clairement ete montre dans cette these, des efforts pour 
ameliorer la qualite des solutions sont encore necessaires. Ils passent tout d'abord par 
l'assimilation de donnees en milieu cotier et hauturier. Ii faut toutefois etre tres cri-
tique sur la qualite des observations a assimiler et notamment en region cotiere. Par 
ailleurs, en plus de d'assimilation de donnees dans les modeles regionaux actuels, des 
efforts importants sur la modelisation sont encore a realiser. Ii faudrait ainsi envisager 
une modelisation tri-dimensionnelle en espace pour corriger les processus haute-frequence 
dans Faltimetrie. Cela permettrait notamment de corriger les mesures altimetriques des 
elevations dues a la maree barocline et de s'affranchir de ces effets pour retude d'autres 
processus. La methode employee dans le dernier chapitre pour caracteriser la signature 
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de surface de la mark interne pourrait alors etre utilisee pour valider les elevations de 
la composante invariante dans le temps de la maree interne modelisee. 
Dans un contexte de changement climatique, la forte correlation obtenue entre le 
transport barotrope de la branche de l'ACC s'ecoulant dans Fawn Trough avec l'indice 
climatique SAM a l'echelle intra annuelle est egalement d'un grand interet. Ii parait im-
portant de tester si cette correlation s'observe dans d'autres regions de l'ocean Austral 
tres fortement controlees par la bathymetrie (passages etroits entre deux continents ou 
entre deux plateaux). Le transport de l'ACC etant un facteur important dans le systeme 
climatique global, les changements dans le transport des masses d'eau qui le constituent 
pourraient influencer là circulation et le climat au dela de l'ocean Austral. L'analyse des 
anomalies climatiques liees aux variations de pression dans l'ocean Austral permettrait 
alors de surveiller le transport de l'ACC. 
La mise en evidence de l'influence des courants de maree sur la, croissance phyto-
planctonnique est egalement d'un grand interet. Elle suggere l'ajout des phenomenes de 
mark dans les modeles bio-geochimiques. Dans les cas oi la maree est responsable de 
la structure du bloom, cela permettrait de mieux comprendre les ecosystemes marins 
dans leur ensemble et de rendre possible la resolution de ces ecosystemes aux petites et 
moyennes echelles dans les modeles de prevision climatique. 
Enfin, les plates-formes de glace sont des regions tres sensibles aux changements 
climatiques de par leur interaction a la fois avec l'ocean et l'atmosphere. Les resultats 
obtenus dans cette these pour la modelisation de la dynamique haute frequence sous l'AIS 
pourrons permettre de mieux caracteriser les variations basse frequence des anomalies 
de hauteur de glace de cette plate-forme. Ils pourront notamment etre utilises pour 
suivre l'evolution de l'epaisseur de glace de l'AIS. En effet, quelques temps avant la 
desintegration de la plate-forme Larsen A en Antarctique, un amincissement de son 
epaisseur de glace avait ete observe (Domm< et al. (2005)). Le suivi a long terme des 
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A. Differences d'amplitudes complexe entre les differents modeles de maree 
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FIG. A.1 - De haut en bas et de gauche a droite : difference d'amplitude complexe (cm) 
entre le modele regional et FES2004 pour les ondes M2, S2, K1, 01. 
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FIG. A.2 - De haut en bas et de gauche h droite : difference d'amplitude complexe (cm) 
entre le modele regional et TPX07.0 pour les ondes M2, S2, K1, 01- 
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FIG. A.3 - De haut en bas et de gauche a droite : difference d'amplitude complexe (cm) 
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FIG. A.4 - De haut en bas et de gauche a droite : difference d'amplitude complexe (cm) 
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FIG. A.5 - De haut en has et de gauche h droite : difference d'amplitude complexe (cm) 
entre le modele regional et CATS02.01 pour les ondes Ah, 82, K1, 01- 
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FIG. B.3 — Mar& K2 : elevations (cm) en bas et phase en haut. 
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FIG. B.7 - Maree 01: elevations (cm.) en bas et phase en haut. 
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Annexe C 
Calcul de la densite d'energie totale 
moyenne associee aux deplacements 
verticaux de la maree interne 
Pour calculer l'energie totale dissipee lors de la propagation de la maree interne, nous 
nous placons dans un repere bidimensionnel (Oxz). Notre but etant d'estimer l'energie 
dissipee h partir des deplacements de surface 7/ qu'engendrent la maree interne, il faut 
exprimer l'energie cinetique E, = p(u2 + v2 )/2 et l'energie potentielle Ep = pgz en 
fonction de cette grandeur. Pour cela nous nous placons d'abord dans le cas simple 
d'un modele a une couche. Nous faisons l'hypothese d'un fluide homogene, de densite 
constante p, non visqueux et irrotationnel et l'hypothese de petits &placements, ce qui 
permet de negliger les termes non lineaires. 
Les vitesses u et w peuvent s'exprimer en fonction du potentiel des vitesses (I) de la. 
maniere suivante : 
u = (I)  et w =
a4)  . ax 	az (C.1)  
Les hypotheses d'un fluide incompressible et irrotationnel impliquent alors que A(I) = 
0. Par ailleurs, l'hypothese des des petits deplacements permet d'ecrire l'equation de 
mouvement sous la forme : 
soit : 
Du 	1 
= — — Vp — V (gz) at (C.2)  
p 
at + -p + gz = K, 	 (C.3) 
oü K est une constante que l'on prendra nulle pour plus de lisibilite. II s'agit alors de 
resoudre le systeme : 
{
84' + 12 + yz = 0 at p 
(C.4) 
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z = 71(x, t) 	la surface et 	w = 0 et au fond. 
  
Les solutions generales du systeme C.4 sont de la forme (I)(z) = f (z)cos(kx — wt). Et 
la solution particuliere qui verifie les conditions aux limites precedentes est : 
cosh(z H))
sin(kx — wt) (I) = 	 (C.5) 
k sinh(kH) 
Ainsi en moyennant sur une longueur d'onde et sur un cycle de maree, la densite d'energie 
totale moyenne associee aux deplacements verticaux de la mark interne s'exprime par : 
E = E, + Ep = pg772 . 	 ( C.6) 
En appliquant les memes hypotheses et la meme methode pour le cas d'un modele 
bicouche, nous obtenons E = pgq, oü ui est le deplacement vertical a la surface. 
Enfin dans le cas d'un fluide en rotation la densite d'energie obtenue reste la meme 
que celle calculee precedemment. En effet, l'equation de l'energie s'obtient en multipliant 
requation du mouvement par la vitesse Tt * . Ainsi les termes lies a la, rotation de la Terre 
deviennent nuls dans cette equation puisqu'ils sont perpendiculaires a cette vitesse et 
l'equation de l'energie obtenue est la meme que dans le cas sans rotation. 
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Barotropic tides of the Southern 
Indian ocean and the Amery ice 
shelf cavity. (Maraldi C., 
Galton-Fenzi B., Lyard F., Testut 
L., Coleman R., Geophysical Research 
Letters, 34, 2007. 
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[1] The 8 main tidal constituents were computed using a 
finite element, hydrodynamic ocean tide model over the 
South Indian Ocean region. The discretization of the 
domain is of the order of 100 km over the deep ocean 
and a few hundred meters near the coast. Such refinement in 
the grid resolution enables wave propagation and damping 
on the continental shelves to be solved correctly. The model 
used the GEBCO 1-minute global bathymetric grid which 
was improved with updated topographic data. The model 
solutions show good agreement with in-situ observations 
and Topex-Poseidon altimeter measurements and are 
significantly better than previously published solutions. 
We obtain a combined standard deviation of 1.4 cm for 
differences of our new regional model against independent 
observations compared to about 2.5 cm for the other tide 
models. The greatest improvements are found around the 
Kerguelen Islands, around Antarctica and beneath the Amery 
Ice Shelf and can be explained by the high grid resolution 
used and the particular attention given to the accuracy of the 
bathymetry in those regions. Citation: MaraIdi, C.. B. Galton-
Fenzi. F. Lyard, L. Testut, and R. Coleman (2007), Barotropic tides 
of the Southern Indian Ocean and the Amery Ice Shelf cavity, 
Geophys. Res. Lett., 34, L18602, doi: I 0.1029/2007GL030900. 
1. Introduction 
[2] The ocean tide is one of the major components of the 
sea surface height (SSH) variability. The necessity to remove 
their contribution from satellite altirnetric data led to a huge 
improvement of the global ocean tide models in the 1990's. 
Most of the tidal models are now consistent in the deep ocean 
at a centimeter level [Le Provost, 2001]. The new challenge 
for new tidal models is to provide accurate solutions in shelf 
and coastal areas and at high latitudes where strong discrep-
ancies between models still remain [Ray, 2007]. It is critical 
to have accurate coastal tidal solutions for areas, such as 
assessing the impact of tidal dissipation and internal waves 
on tidal dynamics, looking at evidence for tidal modulation 
of large ice streams [Binschadler et al., 2003]. Indeed, the 
increasing demand on coastal altimetry products and the 
development of high resolution ocean regional models 
requires a more accurate knowledge of tides at the coast 
I LEGOS. Toulouse, France. 
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0094-8276/07/2007GL030900505.00 
and on the shelves. Recent global (FES2004, TPX07.0) and 
Antarctic (CATS02.0 I. CADA00.10) tidal models that use or 
assimilate in-situ data and altimetric information have 
improved our knowledge of the tidal solutions in the 
Southern Ocean. However, their use is limited for several 
reasons: i) their horizontal spatial resolution is too low to 
adequately represent tides in coastal regions where tides are 
complicated, ii) the 66 °S latitudinal cut-off of the Topex-
Poseidon (TIP) satellite dramatically reduces the number of 
data that are available for the assimilation around Antarctica, 
iii) the accuracy of tidal models are limited by the lack of in-
situ measurements in the Southern Ocean and along the 
Antarctic margin. Thus, it is necessary to create high resolu-
tion tidal solutions, that use a purely hydrodynamic model-
ling approach, to extend empirical tidal models beyond the 
T/P satellite sampling area and provide accurate tidal 
solutions in regions where few tidal records are available. 
[3] Our approach is to test the ability of a high resolution, 
purely hydrodynamic tidal model in the Southern Indian 
Ocean, which is a region where many (if not all) of the 
above cited limiting factors are present. Indeed the model 
domain, which covers a great part of the South Indian 
Ocean from 35'down to the Antarctic continent, contains 
areas where the tides are known to be particularly complex. 
The model domain, between longitudes 43°and 900 , 
includes the Kerguelen Plateau which acts as a topographic 
barrier in the Southern Ocean, the rugged Kerguelen Islands 
on a shallow circular rise, and the Amery Ice Shelf (A IS), 
the largest ice shelf in East Antarctica. Tide modelling is 
especially important as there is likely to be high dissipation 
of tidal energy over the topographic features [Egbert and 
Ray, 2000, 2003]. Tides also likely have a role in the loss of 
shelf ice at the front of ice shelves, especially during the 
calving process and are suggested to be important in basal 
melting processes [Padman et al., 2003]. 
[4] Here we begin by describing the finite element model 
and the input parameters used for the simulation; particular 
attention is given to the bathymetry used. Then, we review 
the available SSH data in the South Indian Ocean and 
present the ocean tide models used for the comparisons. 
Finally, we discuss the outputs and performances of the new 
tide model. 
2. Model Design 
2.1. Model Description 
[5] MOG2D (2D Gravity waves model) is a barotropic, 
time-stepping and non-linear model. Derived from Lynch 
and Gray [1979], MOG2D computes the sea level varia-
tions and mean currents due to wind forcing and tidal 
forcing by solving the shallow water and momentum 
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friction coefficient is restricted to the AIS region, following 
the studies beneath other Antarctic ice shelves [MacAyeal, 
19841. In the second simulation (simulation 2), we have 
increased the area where the friction coefficient is doubled 
to include sea ice. As the sea ice cover varies seasonally, we 
have averaged its distribution over the model run period 
using the NSI DC data [Comiso, 2005]; the friction coefficient 
has been weighted according to the presence of sea ice. The 
shallow water equations are solved using the value of the 
water column thickness, which corresponds to the water 
depth for the open ocean. Thus, the submerged ice thickness 
should be subtracted from the bathymetry in ice-covered 
-55' regions [Genco etal., 1994]. This correction is insignificant 
for seasonal sea ice as the few meters of ice thickness is 
negligible compared to the ocean depth. However, it becomes 
-60' significant for the permanent AIS where the thickness can 
reach several hundred meters at the ice shelf front and up to 
several kilometers at the southern grounding zone [Fricke,. et 
al., 2002; McMahon and Lackie, 20061. For the AIS region, 
the bathymetry has been replaced by the water column 
thickness. 
[71 Our tide model simulates the four semi diurnal (114-,, 
S2, K, , N2 ) and four diurnal (K i , O h P I , Q 1 ) tidal constit-
uents. The simulations are run for one year so that each 
constituent can be clearly separated when computing the 
harmonic analysis. The tidal elevation prescribed at the 
open ocean boundaries and the tidal loading effects are 
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Figure I. In-situ data and TIP crossover points used for 
the validation. The CTG positions are represented by dark 
circles, the moorings by clear circles, the GPS by triangles 
and the TIP crossovers by dark dots. 
equations on a finite element (FE) mesh. This space 
discretization method allows the mesh to be larger in the 
deep ocean and the resolution to be increased in coastal 
regions and regions with strong topographic gradients, 
enabling good resolution of gravity waves. The criterion 
for the spatial resolution is directly linked with the bathym-
etry, its gradient and the wavelength of the waves to be 
solved [Le Provost and Vincent, 1986]. The FE mesh in the 
model covers the southern area of the Indian Ocean with a 
grid size ranging from a few kilometers or less along the 
island coasts, the Amery Ice Shelf grounding line, the 
Kerguelen plateau break and the Antarctic shelf break up 
to 100 km in the deep ocean. Figure 1 shows a map of the 
mesh grid around the Kerguelen Islands, the horizontal grid 
length is only 400 m in Morbihan Bay, the principal bay of 
the Kerguelen Islands. 
[6] Seasonal effects and tidal flexure at the ice shelf 
margins are not included in this model. We consider that 
ice floating on the ocean only acts to increase the frictional 
coefficient; the ice coverage is represented by a doubling of 
the bottom friction coefficient [Kowalik, 1981; MacAyeal, 
19841. Two tidal simulations have been done in order to 
investigate the sensitivity of the model to ice cover. In the 
first simulation (simulation 1) the doubling of the bottom  
2.2. Input Parameters 
2.2.1. Coastline 
[8] One of the major sources of error in ocean modelling 
around Antarctica is the inaccurate definition of the coast-
lines and grounding lines and the shape of the cavity 
geometry beneath ice shelves. A recent study of the tides 
of the Ross Ice Shelf cavity has shown that the tidal 
solutions can change significantly when the grounding zone 
location is modified [Padman et al., 2003]. As the sub-ice 
cavity geometry is an important parameter to improve tide 
modelling, the A IS cavity has been recently updated by 
B. Galton-Fenzi et al. (The geometry of the cavity beneath 
the Amery Ice Shelf, East Antarctica, manuscript in prep-
aration, 2007, hereinafter referred to as Galton-Fenzi et al., 
manuscript in preparation, 2007) to match all the available 
data, including seismic profiles [Tassel!, 2004; McMahon 
and Lackie, 2006] and GPS data [Zhang and Andersen, 
2006]. Additional modifications have been made to the 
more recent redefinition of the AIS grounding line [Gio-
vanni et al., 2007] to account for new in-situ and satellite 
data. 
2.2.2. Bottom Topography 
[9] The definition of the bottom topography is a critical 
aspect of the modelling and its quality has a direct impact 
on the model results. The bathymetry used here is based on 
the GEBCO I-minute global bathymetric grid. These data 
are not sufficiently accurate in the shallow water regions 
and beneath the ice shelves around Antarctica, some mod-
ifications have been made that use several recent sources of 
topographic data. 
[io] The depths are shallow around the Kerguelen Islands 
and topographic inaccuracies have a considerable impact on 
the model output quality. The bathymetry has been locally 
2 of 5 
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Figure 2. Finite element mesh around the Kerguelen Islands. Zoom of the mesh in Morbihan Bay and position of the 
Kerguelen coastal tide gauge. 
regenerated using French National Marine (SHOM) topo-
graphic data. 
[ii] Our ability to model the tides beneath the AIS also 
depends on an accurate knowledge of the water column 
thickness inside the cavity. The scarce topographic data in 
this region have been used to regrid a bathymetry consistent 
with the new grounding line definition and consistent with 
GPS data which also included new bathymetry in Prydz Bay 
(Galton-Fenzi et al., manuscript in preparation, 2007). 
3. Data 
3.1. Validation Data Set 
[12] The data set around the French Southern and Ant-
arctic Lands has been extracted from the ROSAME network 
(3 coastal tide gauges (CTG) and 25 one-year mooring 
records) and from the SHOM data (6 moorings). We have 
also used two benthic tide gauges situated between the 
Kerguelen and Crozet Islands [Riethroek et al., 2006]. On 
the Antarctic coast we have used tide gauge (TG) data taken 
at China's Zhong Shan station (one CTG), Australia's Davis 
and Mawson stations (CTGs) and Beaver Lake (TG), which 
was provided by the Australian Antarctic Data Centre. 
These data are supplemented with elevation data that were 
measured using the Global Positioning System (GPS) at 
10 different sites on the AIS. 
[13] The Topex-Poseidon (TIP) sea level anomalies com-
puted at the crossovers were also used for the comparisons 
with the model outputs. In addition to classical geophysical 
corrections, a specific data processing technique has been 
used for the inverse barometer correction [Carrere and 
Lyard, 2003] which includes wind effects as well as the  
static response of the ocean to changes in atmospheric 
pressure. Sea level heights were corrected from the mean 
sea surface (MSS) computed at CLS [CLS, 2004] in the 
deep ocean and a new MSS was computed using a local 
inverse method in regions of high geoid gradients. The 
coastal altimetric data processing used here [Vignudelli et 
al., 2005] has allowed us to use a high quality data set in the 
open ocean and in coastal regions. Moreover, all the TIP 
crossover points located south of &rime been removed 
from the altimetric data set as they have likely been 
contaminated by the elevation of the sea ice. The in-situ 
data sites and the T/P crossover points are presented in 
Figure 2. 
[14] Both data sets have been divided into two regions to 
simplify comparisons with the Antarctic tide models as they 
do not cover the entire region of study. 
3.2. Ocean Tide Models 
[15] Following the study of King and Padman [2005] we 
have chosen two global (FE52004, TPX07.0) and two 
Antarctic (CADA00.10, CATS02.01) tide models for the 
comparisons with our new tide model. FE52004 [Lyard et 
al., 2006] is the latest version of the Finite Element Solution 
[Le Provost et al., 1998]. It is a global tide solution obtained 
by computing the spectral model from Le Provost et al. 
[1978] and data assimilation on a FE mesh. The solution 
assimilates T/P, ERS and four tide gauges around Antarc-
tica. TPX07.0 is a global model of ocean tides on a 0.25 ° x 
0.25 ° grid assimilating TIP and Jason data in the Laplace 
tidal equations [Egbert et al., 1994]. CADA00.10 and 
CATS02.01 [Padman et al., 2002] are interpolated onto a 
grid with a resolution of 0.25 ° latitude and 0.083 ° longitude. 
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Table 1. RMS a, cm, for Each Model and for Different Data Sets' 
Al' MOG2D FES TPXO CADA CATS 
TP all 0.6 0.6 0.6 
TP S58° 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 
In situ all 0.8 1.3 1.2 
In situ N58 ° 0.7 1.2 1.2 
In situ S58° 0.9 2.3 1.3 1.1 1.3 
S. MOG2D FES TPXO CADA CATS 
TP all 0.6 0.6 0.6 
TP S58° 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 
In situ all 0.7 1.2 1.0 
In situ N58 ° 0.5 0.6 0.8 
In situ S58 ° 1.0 2.2 1.5 1.3 1.5 
K, MOG2D FES TPXO CADA CATS 
TP all 0.7 0.7 0.7 
TI' S58° 0.7 0.6 0.7 0.7 0.7 
In situ all 0.7 1.2 0.8 
In situ N58° 0.5 0.5 0.6 
In situ S58° 1.0 2.2 1.2 1.0 1.3 
0, MOG2D FES TPXO CA DA CATS 
TI' all 0.6 0.6 0.6 
TP 558° 0.6 0.5 0.5 0.5 0.5 
In situ all 0.7 1.2 1.2 
In situ N58° 0.5 0.5 0.6 
In situ S58 ° 0.9 2.1 1.1 1.0 1.2 
'The results are presented for the four main tidal constituents. TP all: 331 
TI' crossover points situated between 35°S and 60 °. TI' S58°: 60 TP 
crossovers situated between 58°and 60°. In situ all: all the in situ data 
(50 sites). In situ N58 °: in situ data up 58°(36 sites). In situ SW': in situ 
data up 58°(14 sites). 
Both are circum-Antarctic models that include ocean ice 
shelf cavities and are forced at the open boundary (58 °S) by 
TPX06.2. Furthermore, CADA00.10 assimilates T/P sea 
surface heights, tide gauge data and GPS measurements 
made on ice shelves. 
4. Model Results 
[16] For each model, the tidal solutions have been com-
pared to the different validation data sets. To do this 
comparison, we have computed the root-mean-square 
(RMS) for each constituent using: 
N 
= 	E .ohserratiem 	zi.model) 2 	(I) 
As the RMS difference is computed from the complex 
modulus z, = A c(cos(¢,) + i sin(0„)) at each location i, it 
allows us to consider both the amplitude A, and the phase ¢, 
of each tidal constituent. 
[17] The best comparison (smallest E) was obtained with 
simulation 1 which corresponds to a friction coefficient that 
has only been doubled beneath the A IS ice shelf- consistent 
with previous studies [Lyard, 1997]. 
[is] We focus on the four main tidal constituents ( /112 , S2, 
K 1 , 0 1 ) as they dominate the tide height variability. Table 1 
lists the values of a for comparisons with the in-situ and 
altimetric data for our regional model, the two global 
models and the two circum-Antarctic models. The standard 
deviation values for the T/P data sets are less than 1 cm per 
constituent for each tidal solution. It shows that all the 
models are very accurate in the deep ocean. This is mainly 
due to the T/P data assimilation for the global and Antarctic  
models. It also demonstrates the accuracy of our dynamic-
only model in the open ocean. 
[19] The standard deviations computed for the in-situ data 
are also of the order of I cm for MOG2D but are larger tbr 
the other models: however, the quality of the results is 
variable. In the northern part of our model domain (to 
58°S), the results of the models are relatively coherent with 
data observations in most places. The larger differences are 
around the Kerguelen Islands, largely because the coastal 
tide gauge and several moorings are located in island bays 
where local effects, such as shelf resonance and harbor 
seiching, dominate. In our modelling we have used a high 
resolution mesh to best represent the bay geometry and we 
have given particular attention to the bathymetry around the 
Kerguelen Islands. The combination of these parameters has 
allowed us to obtain very accurate tidal solutions in this 
region. When computing the combination of the complex 
errors for the four main constituents and all the data situated 
north to 58°S, the value obtained for our regional model is 
11% better than for the next most accurate model in this 
region, FES2004, which assimilates the Kerguelen CTG 
data records. 
[2o] Comparisons with the Antarctic data sets show that 
MOG2D is again the most accurate model. Note that the 
standard deviation per constituent is larger than for the 
South Indian Ocean data sets. The model shows very good 
agreement with the three CTGs and GPS situated in the 
northern region of the AIS (the complex RMS is about 1 cm) 
and relatively good consistency with the GPS measurements 
located in the southern region (the complex RMS is about 
3 cm). The largest discrepancy appears with the Beaver 
Lake TG, situated to the west but joined to the AIS. At this 
tide gauge location, the amplitude of the model and the data 
differs slightly but not enough to represent the 200  phase lag 
for the semi-diurnal constituents. This explains the large 
standard deviation obtained for the M2 and S2 constituents 
- = 7.2 cm for M2 at Beaver Lake). This phase 
lag is also found with the other model comparisons and also 
in regional barotropic model of tides beneath the A1S 
[1-inner et al., 20061. The inlet connection between Beaver 
Lake and the ocean beneath the A1S was modified, based on 
Synthetic Aperture Radar imagery which showed a grounded 
region near the glacial inlet. The updated inlet and lake, 
geometry accounted for the cause of the phase lag, however, 
the solution is very sensitive to these model dimensions 
(B. Galton-Fenzi, personal communication, 2007). The level 
of agreement of our regional model is 16% better than 
CADA, the next most accurate model, which assimilates 
the three TG sites and 4 G PS sites situated in the northern part 
of the A1S. Furthermore, our model is in better agreement 
with the in-situ data than the most recent tidal model 
developed beneath the AIS [Hemer at al., 2006]. These 
improvements are mostly due to the well defined cavity 
geometry in this region, developed by adjusting unknown 
regions of the A1S cavity to better agree with GPS data using 
MOD2D (Galton-Fenzi et al., manuscript in preparation, 
2007). 
5. Conclusion 
[21] Comparisons with in-situ and T/P altimetric data 
have shown that our new regional barotropic tide model 
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performs significantly better than the present global models 
and Antarctic models including those that assimilate data in 
the South Indian Ocean. The results of the validation are 
equivalent in the deep ocean for all of the models but the 
high finite element resolution used here has allowed the 
tides to be better represented in the coastal regions. The 2 cm 
standard deviation difference beneath the AIS is still much 
larger than the 1 cm obtained in the open ocean but it 
accounts for a significant improvement in the tidal solutions 
in this region. 
[22] In addition, our tidal solutions have been obtained by 
using a purely hydrodynamic model. Thus, we can reason-
ably expect accurate results for regions well away from the 
data used for the comparisons, which is not the case for the 
models that assimilate those data. The level of accuracy 
reached, both in the deep ocean as well as in coastal areas, 
demonstrates the ability of shallow water, finite element 
models to increase our knowledge of tides given accurate 
high resolution bathymetry and coastline definition. 
[23] Our new model approach can now be used to better 
correct the altimetric data measurements from the tide 
heights in the South Indian Ocean, either in the deep ocean 
or at the coast, where former corrections are known to be 
poor. Moreover this new regional tidal solution can be 
useful for different kinds of studies. For example, the tidal 
currents and their residual currents could be used to infer the 
potential production of internal waves, which is vital for 
projects such as KEOPS (KErguelen: compared study of the 
Ocean and Plateau in Surface water) [Blain et al., 20071, 
studying the effect of natural iron fertilization of the ocean 
near the Kerguelen plateau. The improvement reached by 
the model, combined with its high spatial resolution in shelf 
regions, will allow us to better study the interaction between 
tides and the ice-shelf dynamics in the region. 
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de dissipation par frottement et par generation de mark interne pour 
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3.6 A gauche : transport barotrope en rn2 .s'. Les fronts issus de SALLEE et al. 
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(PF), la position moyenne du Front Subantarctique (SAF) ainsi que sa 
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superposes.   101 
3.7 Topographie dynamique moyenne issue de Rio et HERNANDEZ (2004) 
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3.12 Principaux modes de variance pour ibdv p ( 2 ). Le premier mode (gauche) 
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(in mg.m -3 ) on the period from 19/12/2004 to the 26/12/2004. The Polar 
Front from PARK et CHARRIAUD (1998) and the Fawn Trough current are 
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metry contours every 1000 meters are shown.   117 
3.18 Mixing time scales (days) computed from the tidal currents, the atmos-
pheric forced currents and the Ekman velocities. White areas represent 
time scales larger than 10 days. El and E2 are the two sites where tempo-
ral extractions of 7- have been done. Figure 3.22 has been computed using 
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3.22 Lateral mixing time scales and inverse bathymetric gradients as a function 
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4.10 A gauche : RMS des amplitudes totales de M2 (CM). A droite : variabilite 
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Abstract 
The advent of satellite altimetry over the past decades has allowed global observations of the 
ocean with an unique spatial and temporal coverage. These satellite data have had a profound 
impact on studies of the Southern Ocean, which is still less well understood than other major 
oceans of the world. To allow the full exploitation of altimetric observations, any high frequency 
dynamic contribution has to be corrected for. 
The MOG2D/T-UCOm finite element hydrodynamic model is used to compute the barotro-
pic dynamics of the Southern Indian Ocean in response to both tides and atmospheric forcing. 
An important preliminary study was done for bathymetry griding, which represents a significant 
source of error in modelling. In particular, an original method, combining seismic soundings, ice 
shelf elevation measurements and barotropic tide modelling, has been applied to estimate the 
bathymetry beneath the Amery Ice Shelf more accurately. The barotropic models have been 
validated by comparison with in situ and altimetric elevation measurements and current meter 
data. The comparison of our solutions with global models reveals the important role of regional 
modelling in coastal areas and beneath the floating ice shelves. 
The hydrodynamic model outputs have then been analysed. Further analysis of our regional 
tidal simulation has allowed us to examine and understand the tidal dynamics in the study 
region. We have then computed the energy budget to assess the model consistency and distin-
guish high dissipation sub-regions. In addition, using ECMWF atmospheric forced modelling, 
we could study barotropic circulation in the Southern Indian Ocean, characterize its modes 
of variability and quantify the impact of various forcing terms brought into play. Finally, the 
joint analysis of current velocities from the two simulations, baroclinic geostrophic and Ekman 
currents, has allowed us to estimate lateral mixing over the Kerguelen Plateau. Predominantly 
due to tidal velocities, this mixing explained the horizontal extension limits of the annual 
phytoplanktonic bloom observed over the northern plateau. 
Models of high frequency dynamics have also been applied to study altimetric signals. Firstly, 
they have been used as indicators to define regions of internal tide generation. By analysing 
altimetric measurements in these regions, we have characterized the sea surface signature of 
those waves, and estimated the energy dissipated through this process. The regional barotro-
pic solutions have then served to correct altimetric measurements from aliased high frequency 
processes. The impact of these corrections has been quantified in coastal regions and beneath 
the Amery Ice Shelf. The corrected altimetric measurements have allowed us to study the local 
oceanic dynamics around the Kerguelen Islands. Over the Amery Ice Shelf, it has allowed us 
to observe a thinning of the floating shelf over its central part during the ENVISAT period. 
Keywords 
Barotropic modelling, Tides, Atmospheric forcing, Altimetry, Southern Indian Ocean, Kergue-
len Plateau, Amery Ice Shelf 
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Résumé 
L'avenernent de Paltimetrie satellitaire all cours de ces dernieres decennies a permis d'ob-
server rocean global avec des couvertures spatiales et temporelles uniques. Ces donnees sont 
d'une tres grande richesse pour l'etude de l'ocean Austral, qui reste l'ocean le moms connu de la 
planete. Pour permettre une exploitation precise des observations altimetriques, la contribution 
de l'ensemble de la dynamique haute frequence de l'ocean doit en etre prealablernent corrigee. 
Nous utilisons le modele hydrodynamique aux elements finis MOG2D/T- UGOm pour si-
muler la dynamique barotrope de l'ocean Indien Austral en reponse a la maree d'une part et 
aux forcages atmospheriques d'autre part. Un travail preliminaire important de reconstruction 
de la bathymetrie, element clef de la modelisation, a ete effectue. En particulier, nous avons 
applique une methode originale combinant des donnees de sondages sismiques, des mesures 
d'elevation et la modelisation de la maree pour redefinir la bathymetrie sous la plate-forme de 
glace d'Amery. Les deux modeles de reponse barotrope de l'ocean ont ete valides a l'aide de 
mesures in situ et satellitaires d'elevation et de donnees de courant. La comparaison de nos 
solutions avec des modeles globaux a permis de mettre en evidence l'apport de la modelisation 
regionale en region cotiere et sous la plate-forme d'Amery. 
Les modeles developpes ont ensuite ete etudies. L'analyse de la simulation de maree a permis 
d'examiner et de comprendre la dynamique de la maree dans la region d'etude. Nous avons 
ensuite effectue un bilan d'energie afin d'evaluer la consistance du modele et de distinguer les 
regions de forte dissipation. Par ailleurs, grace aux resultats de la modelisation avec le forcage 
meteorologique, nous avons pu etudier la circulation barotrope de l'ocean Indien Austral, ca-
racteriser ses modes de variabilites et quantifier l'impact des forcages mis en jeu. Enfin, l'analyse 
conjointe des vitesses de ces deux simulations, des courants geostrophiques baroclines et des 
courants d'Ekman a permis d'estimer le melange lateral sur le plateau Kerguelen. Nous avons 
mis en evidence que ce melange, principalement du aux vitesses de maree, pouvait expliquer les 
limites de l'extension de la croissance phytoplanctonnique observee chaque armee sur le Nord 
du plateau. 
Les modeles de la dynamique haute frequence out finalement ete appliques h retude des si-
gnaux altimetriques. us ont d'abord ete utilises en taut qu'indicateur pour connaitre les regions 
de generation de maree interne. L'analyse des mesures altimetriques dans ces regions a permis 
de caracteriser la signature de surface de ces ondes et d'estimer l'energie dissipee par ce pro-
cessus. Les solutions barotropes ont egalement servi a corriger les mesures althnetriques des 
processus haute-frequence aliases. L'impact des corrections regionales a ete quantifie dans les 
regions cotieres et sur la plate-forme de glace d'Amery. Les mesures althnetriques corrigees 
nous ont alors permis d'etudier la dynamique oceanique locale autour des Iles Kerguelen ainsi 
qu'un amincissement de la plate-forme de glace d'Amery en son milieu pendant la periode 
d'acquisition ENVISAT. 
Mots cies 
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